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nicht mehr nachweisbar. Die Aerosol-Lidar-Messungen liefern keine Hinweise auf 
ein Ausfrieren der HzS04-TrÃ¶pfchen 
Da der Polarwirbel im Winter 1991192 von einer groÂ§e StratosphÃ¤renerwÃ¤rmu 
Mitte Januar gestÃ¶r wird und die StratosphÃ¤rentemperature daher fÃ¼ lÃ¤nger Zeit 
nicht unter die Koexistenztemperatur von SalpetersÃ¤uretrihydra (NAT) fallen, wer- 
den im Winter 1991/92 Ã¼be ~ ~ - A l e s u n d  bis auf eine unbedeutende Ausnahme keine 
polaren stratosphÃ¤rische Wolken (PSW) beobachtet. Der folgende Winter 1992193 
dagegen ist charakterisiert durch einen stabilen Wirbel. Im Januar 1993 sinken die 
Temperaturen im HÃ¶henbereic um 480 K Ã¼be mehrere Wochen unter die NAT- 
Koexistenztemperatur. Anhand des RuckstreuverhÃ¤ltnisse R und der Volumende- 
polarisation 8 kÃ¶nne PSW vom Typ Ia und Typ Ib unterschieden werden, Eiswolken 
(Typ 11) werden nicht beobachtet. Die Analyse von R und S in AbhÃ¤ngigkei von 
der adiabatischen AbkÃ¼hlungsrat und der Temperatur des beobachteten Luftpakets 
zeigt, daÂ PSW vom Typ Ia bei Unterkuhlungen von etwa -1 bis -2 K auftreten. 
Eine derartige UnterkÃ¼hlun entspricht einer zwei- bis vierfachen ÃœbersÃ¤ttigu von 
HNOa. PSW vom Typ Ib entstehen bei einer UnterkÃ¼hlun von ca. -3 K entspre- 
chend einer  Ãœber ÃœbersÃ¤ttig von etwa S Ã 9. Die beobachteten ÃœbersÃ¤tt 
gungswerte sind ein Indiz fÃ¼ eine schlechte KompatibilitÃ¤ zwischen dem H2S04- 
Nukleationskeim und NAT. 
Summary 
Lidar investigations of stratospheric aerosols were performed at Ny-Alesund, Spits- 
bergen (7g0N, l l O E )  during winter 1991/92 and 1992193. Height profiles of backscat- 
ter ratios at wavelengths of 353 and 532 nm (1991/92), and 353, 532 und 1064 nm 
(1992193) and of volume depolarizations at 532 nm were determined. The aerosol 
lidar facility was set up by extending an ozone DIAL lidar at ~ ~ - A l e s u n d  operated 
jointly by Alfred Wegener Institute and Institute of Environmental Physics (Uni- 
versity of Bremen) since 1988. 
Throughout the whole measurement period the aerosol content of the Arctic stra- 
tosphere is dominated by sulfuric acid aerosols produced by the eruption of the 
Philippine volcano Mt. Pinatubo (15ON, 120Â°E in mid-June 1991. Traces of vol- 
canic aerosols above Spitsbergen observed at altitudes of 14 km on August l l t h ,  
1991 - less than eight weeks after the eruption - indicate the occurrence of fast 
meridional transport processes in the lower stratosphere. Between November 1991 
and mid-March 1992 the polar vortex prevents penetration of volcanic aerosols into 
the polar stratosphere above the isentropic leve1 of 500 K. Below this altitude the 
isolating effect of the vortex decreases and exchange processes across the vortex 
boundary are possible. Distortions of the polar circulation end of January and in 
mid-February 1992 lead to transient occurrences of volcanic aerosols also at higher 
altitudes. Not until after the break-up of the polar vortex in March 1992 strong 
backscatter signals above 500 K are observed. An exponential fit to the temporal 
development of the aerosol optical density since March 1992 results in an e-folding 
time of about 350 days. Photometer measurements are in agreement with this result. 
A parameterization of the aerosol size spectrum during winter 1992193 using a 
lognormal size distribution yields median radii of about 0.1 pm in the altitude range 
between 350 and 400 K. The surface density decreases in the Same altitude region 
from about 100 to about 50 pm2/cm3 with increasing potential temperature. The 
estimated error of the calculated median radii and surface densities is approximately 
a factor of two. 
Measurements of volume depolarization show that the layer of maximum back- 
scatter ratio is dominated by spherical particles throughout the measurement period. 
During winter 1991192 the lidar measurements indicate the occurrence of volcanic 
ash particles with radii around 0,5 pm in the lower layer of the aerosol cloud below 
375 K. In winter 1992193 these nonspherical particles are no longer present. The 
lidar observations produce no evidence for the occurrence of frozen sulfuric acid 
droplets. 
In winter 1991192 the polar vortex is disturbed by a strong stratospheric warming 
event at the end of January and in mid-February and stratospheric temperatures do 
not reach the coexistence temperature of nitric acid trihydrate (NAT). Therefore, 
polar stratospheric clouds (PSC) are not observed above Spitsbergen during win- 
ter 1991192. The following winter 1992193 is characterized by a stable polar vortex. 
During several weeks in January 1993 temperatures drop below the NAT coexist- 
ence temperature at altitudes around 480 K. Using backscatter ratio R and volume 
depolarization 8 PSC of type Ia and type Ib are differentiated, water ice clouds 
(type 11) are not observed during the measurement period. An analysis of R and 6 
as a function of the adiabatic cooling rate and the temperature of the corresponding 
air parcel indicates that PSW of type Ia occur under cooling rates of about -1 to 
-2 K. This rate corresponds to a supersaturation with respect to HNOa of two to 
four. PSC of type Ib form under cooling rates of about -3 K corresponding to a 
HNOs supersaturation of S sv 9. The observed supersaturation indicate reduced 
compatibility of H2SOd-particle and NAT. 
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Nach einer zweimonatigen Phase seismischer AktivitÃ¤t geologischer Verformungen 
und kleinerer Ascheeruptionen brach am 15. und 16. Juni 1991 der philippinische 
Vulkan Mt. Pinatubo im SÃ¼dweste der Insel Luzon auf 15ON und 120'0 aus. 
WÃ¤hren eines Zeitraums von uber 15 Stunden emittierte der Vulkan festes, flÃ¼ssige 
und gasfÃ¶rmige Material in einer Reihe gewaltiger Eruptionen. Die EruptionssÃ¤ul 
reichte bis in die mittlere StratosphÃ¤r in HÃ¶he von 35 bis 40 km. Im Verlauf 
der AusbrÃ¼ch wurde ein Teil der Bergspitze von Mt. Pinatubo weggesprengt; es 
entstand ein Einbruchskessel von etwa 2,s km Durchmesser. Bis 111 EntfeinÃ¼iige 
von mehreren tausend Kilometern ging Vulkanasche nieder. Unter anderem wurde 
Aschenfall in SÃ¼dvietna und im nÃ¶rdliche Borneo beobachtet [EOS, 19911. 
Schlammlawinen und Erdrutsche, die durch heftige RegenfÃ¤ll ausgelÃ¶s wurden, 
verwÃ¼stete die nÃ¤her Umgebung des Vulkans. Trotz der Evakuierung von uber 
200.000 Bewohnern gefÃ¤hrdete Gebiete durch die philippinischen BehÃ¶rde kamen 
mehr als 300 Menschen ums Leben. Neben den ZerstÃ¶rungen die der Vulkanaus- 
bruch in der unmittelbaren Nachbarschaft verursachte, hatte die Eruption auch Kon- 
sequenzen fÃ¼ das globale Klimageschehen. Nach Satellitenbeobachtungen injizierte 
der Vulkan neben Staub- und Aschepartikeln auch etwa 20 Mt SO2 in die Strato- 
sphÃ¤re Das partikulÃ¤r Material mit Partikeldurchmessern von mehr als einigen Mi- 
krometern sedimentierte innerhalb weniger Wochen in die TroposphÃ¤r und wurde 
dort ausgewaschen. Aus dem Schwefeldioxid hingegen entstanden mit einer Zeit- 
konstanten von etwa 3 bis 4 Wochen SchwefelsÃ¤ureaerosole die durch zonale und 
meridionale Transportprozesse wÃ¤hren der folgenden Monate in der unteren und 
mittleren StratosphÃ¤r global verteilt wurden. Die Ausbreitung dieser vulkanischen 
Aerosole, ihre mikrophysikalische Struktur und die Folgen fÃ¼ den Strahlungshaus- 
halt stellen den ersten Themenkomplex dieser Arbeit dar. 
Polare stratosphÃ¤risch Wolken (PSW) sind die zweite Klasse stratosphÃ¤rische 
Aerosole, die im Rahmen dieser Arbeit untersucht wird. Sie haben im Gegensatz 
zum vulkanischen Aerosol eine nur geringe Auswirkung auf den Strahlungshaushalt. 
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Tabelle 1.1: VulkanausbrÃ¼ch der vergangenen 200 Jahre, die globale KlimaverÃ¤nderunge zur 
Folge hatten. Die Tabelle enthÃ¤l Angaben Ã¼be die Gesamtmenge der vulkanischen Aerosols in 
der StratosphÃ¤r und Ã¼be das Gesamtvolumen des emittierten Materials [Deirmendjian, 1973; 
Rampino et al., 1988; Pinto et al., 1989; Schmincke, 19931. Die Angaben fÃ¼ die AusbrÃ¼ch des 
19. Jahrhunderts beruhen auf AbschÃ¤tzungen 
1.1 VulkanausbrÃ¼ch 
im 19. und 20. Jahrhundert 
Ort 
8'S,118'0 
Dem nordamerikanischen Staatsmann, Schriftsteller und Physiker Benjamin Frank- 
lin (1706-1790) wird zugeschrieben, als erster den Zusammenhang zwischen Vulkan- 
ausbrÃ¼che und Klimaschwankungen erkannt zu haben [z.B. Rampino et al., 19881. 
Franklin hatte nach dem Ausbruch des islÃ¤ndische Vulkans Laki (64'N, 18'W) im 
Jahre 1783 eine reduzierte Solarstrahlung beobachtet und die Eruption des Vul- 
kans mit dem harten Winter 1783184 in Europa und dem Ã¶stliche Nordamerika in 
Verbindung gebracht. Der Ausbruch des Laki war allerdings nicht explosiver Na- 
tur und fÃ¼hrt nur zu einem troposphÃ¤rische Materialeintrag. Die klimatischen 
Auswirkungen blieben daher auf Europa und Nordamerika beschrÃ¤nkt 
Unter den dokumentierten VulkanausbrÃ¼che der vergangenen 200 Jahre ist die 
Eruption des Tambora im Jahre 1815 die energiereichste gewesen ISelf und Rampino, 
19811. Der Ausbruch fÃ¶rdert etwa 150 bis 180 km3 Asche und Staub. Infolge der 
Eruption entstanden etwa 200 Mt vulkanisches Aerosol in der StratosphÃ¤r (vgl. 
Tab. 1.1). Diese Angaben beruhen auf AbschÃ¤tzunge und sind daher mit gro5en 
Unsicherheiten verbunden. Die Konsequenzen des Ausbruchs waren weltweit zu 
spÃ¼ren Das Jahr 1816 ging als ),das Jahr ohne Sommer" in die Geschichte ein. Ein 
ungewÃ¶hnlic kaltes und trockenes Klima in Nordamerika und Europa verursachte 




Die Explosion des Krakatau im Jahr 1883 war eine der ersten Vulkaneruptio- 
nen, die von Zeitgenossen wissenschaftlich genauer untersucht wurden. Diese Ar- 
beiten und eine Reihe von Studien in spÃ¤tere Zeit ergaben, da5 im Verlauf des 
Ausbruchs etwa 20 km3 Bimsstein und Asche ausgesto5en wurden, die auf einem 
Ã¼be 700.000 km2 grofien Gebiet niedergingen. Mehrere Kubikkilometer an Mag- 
men, die nach den explosiven AusbrÃ¼che in die See flossen, verursachten bis zu 
40 m hohe Flutwellen an den benachbarten KÃ¼sten Als Folge der Eruption ent- 
standen etwa 50 Mt vulkanische Aerosole in der StratosphÃ¤re Diese Aerosolschicht 
fÃ¼hrt in der NordhemisphÃ¤r zu einer Abnahme der Durchschnittstemperaturen um 
Straf. Aerosol 





etwa 0,3 K ISelf und Rampino, 1981; Francis und Self, 19881. 
Obwohl der Ausbruch des Katmai im Jahre 1912 zu den stÃ¤rkste Vulkanerup- 
tionen in diesem Jahrhundert gehÃ¶r und die bei der Eruption freigesetzte Energie 
mit der des Krakatau vergleichbar ist, existieren keine systematischen Untersuchun- 
gen und Analysen. Ein Grund hierfÃ¼ ist vermutlich, daÂ der Ausbruch nur geringe 
globale Auswirkungen hatte [Deirmendjian, 19731. 
Bis Ende der sechziger Jahre herrschte die Ansicht vor, klimatische Variationen 
nach Vulkaneruptionen seien auf die in die StratosphÃ¤r eingetragenen Asche- und 
Staubpartikel zurÃ¼ckzufÃ¼hre Erst die AusbrÃ¼ch des Mt. St. Helens im Jahr 1980 
und des E1 Chichhn zwei Jahre spÃ¤te lieferten die wissenschaftlichen Beweise, daÂ 
nicht diese direkten Emissionsprodukte, sondern SchwefelsÃ¤uretrÃ¶pfche die durch 
Oxidation von SO2 - und in geringerem MaÂ§ auch HzS - entstehen, fÃ¼ die be- 
obachteten Klimaschwankungen verantwortlich sind. Beide Eruptionen fÃ¶rderte 
vergleichsweise geringe Mengen festen und flÃ¼ssige Materials. Im Gegensatz zu 
Mt. St. Helens emittierte E1 Chichhn Gase mit einem hohen Gehalt an Schwefel- 
dioxid. Das SO2 wurde innerhalb weniger Wochen zu etwa 10 bis 20 Mt Schwe- 
felsÃ¤ureaeroso oxidiert. Modellrechnungen sagten fÃ¼ diese Mengen stratosphÃ¤ri 
scher Aerosole eine Erniedrigung der Durchschnittstemperatur um einige Zehntel 
Kelvin voraus. Im Jahr 1982 wurden tatsÃ¤chlic um etwa 0,4 K geringere Durch- 
schnittstemperaturen in der NordhemisphÃ¤r beobachtet [Rampino et  al., 19881. 
Nach der Eruption des Mt. St. Helens konnten dagegen, abgesehen von lokalen 
EinflÃ¼ssen keine signifikanten VerÃ¤nderunge des globalen Klimas festgestellt wer- 
den. 
1.2 Polare stratosphÃ¤risch Wolken 
Die Beobachtungen von polaren stratosphÃ¤rische Wolken (PSW) reichen bis ins 
vergangene Jahrhundert zurÃ¼ck Aufgrund der im Vergleich zur SÃ¼dhemisphÃ¤ 
hÃ¶here Besiedlungsdichte der arktischen Polargebiete stammen diese Berichte in 
erster Linie aus nordskandinavischen LÃ¤nder IStanford und Davies, 19741. PSW 
sind mit bloÂ§e Auge nur unter besonderen Bedingungen zu beobachten. Man hielt 
sie daher bis vor wenigen Jahren fÃ¼ ein seltenes PhÃ¤nomen Die Auswertung von 
Satellitenbeobachtungen, in denen seit Beginn der achtziger Jahre die Extinktion 
der StratosphÃ¤r bestimmt wird, zeigten allerdings, daÂ PSW insbesondere in der 
Antarktis sehr hÃ¤ufi auftreten [McCormick et  al., 1982; McCormick et  al., 19931. 
Ihr Verbreitungsgebiet ist auf die polaren StratosphÃ¤re beschrÃ¤nkt In der Ark- 
tis beobachtet man PSW am hÃ¤ufigste im HÃ¶henbereic zwischen 20 und 22 km, 
in der Antarktis zwischen 16 und 18 km. Weitere Analysen der Satellitendaten 
offenbaren eine deutliche Korrelation zwischen dem Auftreten von PSW und dem 
Unterschreiten einer Temperatur, die etwa 5-7 K Ã¼be der Koexistenztemperatur 
von Eis liegt. Auf der Basis dieser Beobachtungen stellten Crutzen und Arnold 
[I9861 sowie Toon und Mitarbeiter unabhÃ¤ngi voneinander die Hypothese auf, daÂ 
unter stratosphÃ¤rische Bedingungen neben HzO auch HNOs ausfriert [Toon et  al., 
19861. Laboruntersuchungen bestÃ¤tigten daÂ sich bei Temperaturen von etwa 195 K 
kristalline oder amorphe Partikel aus SalpetersÃ¤urehydra bilden [Hanson und Mau- 
ersberger, 19881. Der genaue Temperaturwert ist vom HzO- und HNOs-Partialdruck 
abhÃ¤ngig Sinken die Temperaturen unter die Koexistenztemperatur von Eis, lagert 
sich auf dem ausgefrorenen SalpetersÃ¤urehydra Eis ab und es entstehen Eiskristalle. 
Letztere sind in der Arktis ein seltenes PhÃ¤nomen da  die Durchschnittstemperatu- 
ren in den Polargebieten der NordhemisphÃ¤r hÃ¶he sind als in der Antarktis. 
1.3 InhaltsÃ¼bersich 
Die drei folgenden Kapitel dienen einer kurzen EinfÃ¼hrun in die Thematik der 
stratosphÃ¤rische Aerosole. Ich diskutiere zunÃ¤chs in Kapitel 2 Aspekte der Aero- 
solphysik, die fÃ¼ die Untersuchung stratosphÃ¤rische Aerosole von Bedeutung sind. 
In Kapitel 3 werden die wichtigsten Klassen des partikulÃ¤re Materials in der Stra- 
tosphÃ¤r vorgestellt. Die rÃ¤umlich und zeitliche Verteilung der Aerosole in der 
polaren StratosphÃ¤r werden von globalen Transportprozessen beeinfluflt. Kapitel 4 
ist der Diskussion dynamischer VorgÃ¤ng in der polaren StratosphÃ¤r gewidmet. 
Kapitel 6 bis 8 beinhalten eine Beschreibung der angewendeten Meoverfahren 
und Methoden der Datenauswertung. Nach einer allgemeinen Diskussion des Lidar- 
Meaverfahrens in Kapitel 6 beschreibe ich in Kapitel 7 den Aufbau des Aerosol- 
Lidars. Mit diesem Instrument sind die in dieser Arbeit dargestellten Messungen 
durchgefÃ¼hr worden. Als Vorbereitung fÃ¼ Kapitel 8, das eine Darstellung der Aus- 
wertemethoden enthÃ¤lt wird in Kapitel 5 die Wechselwirkung von Laserlicht mit den 
MolekÃ¼le der AtmosphÃ¤r und dem in der AtmosphÃ¤r suspendierten partikulÃ¤re 
Material kurz beschrieben. In Kapitel 9 und 10 werden die Ergebnisse diskutiert 
und in einen Zusammenhang mit den Ergebnissen anderer Arbeiten gestellt. 

Diese Einteilung ist nicht willkÃ¼rlich In Abschnitt 3.1 wird diese Klassifizierung 
physikalisch begrÃ¼ndet 
FÃ¼ quantitative Aussagen Ã¼be OberflÃ¤chen oder Massendichten ist die Kennt- 
nis der Teilchenzahl in diesen drei GrÃ¶fienklasse nicht ausreichend. Man benÃ¶tig 
Informationen Ã¼be das GrÃ¶fienspektrum Das PartikelgrÃ¶fienspektru oder die 
PartikelgrÃ¶fienverteilun dNAer/dr ist definiert als die Anzahl der Partikel im infi- 
nitesimalen Radiusintervall [r, r + dr]. dNAer/dr wird in der Regel durch Anpassen 
von Mefiwerten AN(r ) /Ar  an eine analytische Funktion bestimmt. AusgeprÃ¤gt 
Maxima der Funktion dNAer/dr bezeichnet man als Moden. Ist die Verteilung von 
einem Maximum dominiert, spricht man von einer monomodalen Verteilung, ein bi- 
oder trimodales Spektrum besitzt zwei bzw. drei Maxima. 
In der Literatur findet sich eine grofie Zahl unterschiedlicher Verteilungsfunktio- 
nen dNAer/dr [z.B. Junge et al., 1961; Pinnick et al., 1976; Pruppacher und Klett, 
1978; Thomason, 19911. Ich erwÃ¤hn hier nur die Lognormal-Verteilung, da sie fÃ¼ 
die Beschreibung stratosphÃ¤rische Aerosole sehr verbreitet ist und in der vorliegen- 
den Arbeit ausschlief3lich verwendet wird, 
NAer ist die Gesamtteilchenzahldichte und r der Modenradius. s bezeichnet man als 
die geometrische Standardabweichung, sie ist ein Mafi fÃ¼ die Breite der Verteilung. 
Die verbreitete Anwendung der Lognormal-Verteilung grÃ¼nde sich nicht darauf, 
daÂ sie tatsÃ¤chlich GrÃ¶fienverteilunge besser als andere Funktionen beschreibt, 
sondern basiert auf ihrer einfachen mathematischen Handhabbarkeit. Die Funktion 
ist integrierbar fÃ¼ alle Radien und die k-ten Momente der Verteilung lassen sich in 
einer einfachen analytischen Form darstellen [Reist, 19841, 
Die Form flÃ¼ssige Teilchen wird in der Regel in ausreichender Genauigkeit durch 
SphÃ¤re beschrieben. Feste Partikel kÃ¶nne amorphe Strukturen oder komplexe 
Kristallformen entwickeln, die von der Kugelform stark abweichen [Pruppacher und 
Klett, 19781. FÃ¼ die Beschreibung dieser asphÃ¤rische Teilchen fÃ¼hr man Ã„quiva 
lentradien ein, die sich von SphÃ¤re gleicher Volumina, gleicher Massen oder gleichen 
aerodynamischen oder optischen Verhaltens ableiten. 
2.2 Nukleat ion 
Die Entstehung eines Aerosolpartikels aus der Gasphase bezeichnet man als Nuklea- 
tion. Eine Voraussetzung fÃ¼ das Einsetzen der Nukleation ist das Vorhandensein 
einer ÃœbersÃ¤ttigun d.h. der Partialdruck des betreffenden Gases muf3 grÃ¶Â§ als 
der SÃ¤ttigungsdampfdruc sein. Sind verschiedene MolekÃ¼l am Nukleationsprozefi 
Konzentration H2S04 [%I 
Abbildung 2.1: Die relativen SÃ¤ttigungsdampfdrÃ¼c ps/pSjm von H2S04 (99%) und H20 Ã¼be 
einer SchwefelsÃ¤urelÃ¶su als Funktion der Konzentration fÃ¼ eine Temperatur von 296 K. pStw 
ist der SÃ¤ttigungsdampfdruck der sich Ã¼be reinem HsO bzw. 99 prozentiger H2S04 einstellt, 
p' bezeichnet den Druck, der sich Ã¼be der Mischung einstellt. psl* betrÃ¤g bei 296 K fÃ¼ HzO 
etwa 28,4 hPa, fÃ¼ H2s04 (99%) etwa 3,3 mPa IRoedel, 19791. 
beteiligt, spricht man von heteromolekularer, sonst von homomolekularer Nuklea- 
tion. Heteromolekulare Nukleation ist gegenÃ¼be homomolekularer energetisch be- 
vorzugt, da  in der Regel der SÃ¤ttigungsdampfdruc uber einer Mischung geringer als 
uber der reinen Substanz ist. Abb. 2.1 demonstriert dies am Beispiel des Systems 
HZSO4/H20. Dargestellt sind die relativen SÃ¤ttigungsdampfdrÃ¼ckeps/ps~ von H20 
und H2S04 uber verdÃ¼nnte SchwefelsÃ¤ur als Funktion der H2S04-Konzentration 
[Roedel, 19791. Hierbei bezeichnet pstm den SÃ¤ttigungsdampfdruck der sich uber rei- 
nem H 2 0  bzw. 99 prozentiger H2S04 einstellt, und ps den Druck uber der Mischung. 
FÃ¼ 80 prozentige H2S04 verringern sich beispielsweise die SÃ¤ttigungsdampfdrÃ¼c 
von H 2 0  und H2S04 um mehr als das Sofache. Zu beachten ist, daÂ fÃ¼ eine Tempe- 
ratur von 296 K der SÃ¤ttigungsdampfdruc von H 2 0  etwa pSlm = 28,4 hPa betrÃ¤gt 
der von H2S04 (99%) dagegen mit ps-OO = 3,3 mPa um fast sechs GrÃ¶flenordnunge 
geringer ist [Roedel, 19791. 
Der SÃ¤ttigungsdampfdruc ist definiert fÃ¼ eine ebene GrenzflÃ¤ch zwischen gas- 
fÃ¶rmige und flÃ¼ssige oder fester Phase. Ist die GrenzflÃ¤ch stark gekrÃ¼mmt wird 
sich im Gleichgewicht ein Partialdruck einstellen, der hÃ¶he als der SÃ¤ttigungsdampf 
druck ist. Dieses PhÃ¤nome bezeichnet man als Kelvin-Effekt. Der Partialdruck p 
Ã¼be einem TrÃ¶pfche des Radius r berechnet sich zu [Hinds, 1982; Reist, 19841 
p = p exp - (;ET) 
Hierbei sind p' der SÃ¤ttigungsdampfdruc und T die Temperatur; a ,  m und p be- 
zeichnen die OberflÃ¤chenspannung MolekÃ¼lmass und Massendichte der FlÃ¼ssigkeit 
k ist die Boltzmann-Konstante. Da unter atmosphÃ¤rische Bedingungen der Par- 
tialdruck von Spurengasen Ã¼be LÃ¤ngenskalen die der Ausdehnung eines Aerosol- 
partikels entsprechen, als konstant angesehen werden kann, sind Partikel mit Radien 
grÃ¶Â§ als r nach Gl. 2.3 einem hÃ¶here Partialdruck ausgesetzt, als fÃ¼ den Gleich- 
gewichtszustand erforderlich. Diese Teilchen nehmen daher durch Kondensation an 
Volumen zu. In analoger Weise verlieren Partikel mit Radien kleiner als r durch 
Verdunstung an Volumen. 
2.2.1 Homogene Nukleation 
Mit homogener Nukleation oder Selbstnukleation bezeichnet man die Kondensation 
aus der Gasphase ohne die Gegenwart von Nukleationskeimen. Homogene Nuklea- 
tion spielt bei der Entstehung stratosphÃ¤rische Aerosole nur unter extremen Bedin- 
gungen, wie z.B. tiefen Temperaturen oder hohen Spurengaskonzentrationen, eine 
Rolle [Hamill et al., 19821. Sie soll dennoch an dieser Stelle beschrieben werden, da 
sie die Grundlage fÃ¼ das Konzept der heterogenen Nukleation darstellt. 
Die klassische Theorie der homogenen Nukleation basiert auf der Vorstellung, daÂ 
sich MolekÃ¼l in der Gasphase zu Gruppen geringer Bindungsenergie, sogenannten 
Embryos, zusammenlagern, die thermisch leicht wieder aufgebrochen werden. Aus- 
gangspunkt fÃ¼ die folgenden Ãœberlegunge sind zwei Annahmen. Erstens setzt 
man voraus, daÂ die Embryos als sphÃ¤risch Partikel mit makroskopischen Eigen- 
schaften im Hinblick auf Dichte, Form und OberflÃ¤chenspannun behandelt wer- 
den kÃ¶nnen Zweitens geht man davon aus, daÂ die Verteilung der Embryos dem 
Boltzmann-Gesetz folgt. Die Wahrscheinlichkeit fÃ¼ das Entstehen eines Teilchens 
pro Volumen- und Zeiteinheit ist unter den genannten Annahmen durch die Nuklea- 
tionsrate [Pruppacher und Klett, 19781 
AFhom (T) J = Kl exp (- ) 
gegeben. AFhom(r) bezeichnet die freie Energie fÃ¼ die homogene Nukleation eines 
Partikels mit Radius r .  f i  ist ein kinetischer Vorfaktor. Die freie Energie AFhm 
setzt sich zusammen aus der Volumenenergie A F v ,  die bei der Entstehung eines 
Partikels frei wird, und der OberflÃ¤chenenergi A F O ,  die gegen die OberflÃ¤chen 
spannung des Partikels aufgebracht werden muÂ§ D.h. es gilt 
mit positiven Parametern A und B. FÃ¼ kleine Radien liefert die OberflÃ¤chenener 
gie den dominierenden Beitrag zu Afiom und die Nukleation ist vernachlÃ¤ssigba 
gering. FÃ¼ groÂ§ Radien dominiert die Volumenenergie, und Teilchenbildung setzt 
ein. Der Radius, fÃ¼ den ^.Fhom den maximalen Wert annimmt, kennzeichnet den 
Ãœbergangsbereich Es zeigt sich, daÂ dieser Radiuswert durch 
gegeben ist. S = p/ps bezeichnet man als ~bersÃ¤t t i~un~sverhal tn i  oder kurz 
ÃœbersÃ¤ttigun Im Maximum von AFhom halten sich Kondensation und Verdun- 
stung die Waage, daher ist Gl. 2.5 identisch mit Gl. 2.3 [Pruppacher und Klett, 
19781. 
Pe r  definitionem wird eine Nukleationsrate J > 1 c m 3  s e c 1  mit einsetzen- 
der Teilchenbildung identifiziert. Der genaue Zahlenwert ist nicht relevant, da  J 
sehr empfindlich von den PartialdrÃ¼cke des kondensierenden Gases abhÃ¤ngt Bei- 
spielsweise nimmt die Nukleationsrate von HzO-TrÃ¶pfche bei einer Temperatur von 
261 K um etwa fÃ¼n GrÃ¶fienordnunge zu, wenn die ÃœbersÃ¤ttigu von S = 5 auf 
S = 6 zunimmt [Pruppacher und Klett, 19781. 
2.2.2 Heterogene Nukleation 
WÃ¤hren homogene Nukleation sehr hohe ÃœbersÃ¤ttigung benÃ¶tigt bevor Teil- 
chenwachstum einsetzen kann, erlaubt das Vorhandensein von Kondensationsker- 
nen Partikelentstehung schon bei ÃœbersÃ¤ttigung von wenigen Prozent Ã¼be eins. 
Man bezeichnet diesen Fall als heterogene Nukleation [Pruppacher und Klett, 19781. 
Hierbei hÃ¤ng die Definition des Kondensationskerns vom betrachteten Aerosol ab. 
Beispielsweise dienen Ionencluster oder Mikrometeore als Nukleationskeime fÃ¼ das 
stratosphÃ¤risch HzS04-Hintergrundaerosol [Arnold, 19801. Bei der Entstehung von 
polaren stratosphÃ¤rische Wolken fungieren nun die HzS04-Partikel ihrerseits als 
Kondensationskerne. 
Die Rate fÃ¼ heterogene Nukleation ist analog zu Gl. 2.4 
J = KZ exp -- ( *$) 
Die freie Energie ^.Fhet berechnet sich im Unterschied zum homogenen Fall nach 
wobei rN und r die Radien des Kondensationskerns und des Kondensats bezeichnen. 
6 ist der Grenzwinkel, den die OberflÃ¤ch des Kondensats mit der OberflÃ¤ch des 
Kerns bildet. Der Grenz- oder auch Kontaktwinkel 0 lÃ¤Â sich aus der OberflÃ¤chen 
spannung &^ des Kondensats an der GrenzflÃ¤ch zur Luft und aus den Ober- 
flÃ¤chenspannunge o-L/N und crKIN des Kondensationskerns an der GrenzflÃ¤ch zur 
Luft und zum Kondensat anhand der Youngschen Gleichung [Pruppacher und Klett, 
19781 
bestimmen. Die Funktion f ( r / rN ,  m)  kontrolliert die Nukleationsrate. Ihre Be- 
rechnung basiert auf geometrischen Ãœberlegunge fÃ¼ die heterogene Nukleation 
von FlÃ¼ssigkeite [Pruppacher und Klett, 19781. Abb. 2.2 zeigt die AbhÃ¤ngigkei 
von f ( r / r N , m )  vom Radius des Kondensats r fÃ¼ eine gute (m = 0,95) und eine 
Abbildung 2.2: Der Nukleationsfaktor f ( r / r N ,  m )  als Funktion des VerhÃ¤ltnisse von Teilchenra- 
dius r  zu Kondensationskernradius r N .  f ( r / r N ,  m )  ist fÃ¼ eine gute ( m  = 0,95) und eine schlechte 
(m = 0,88) KompatibilitÃ¤ berechnet worden. 
schlechte KompatibilitÃ¤ (m = 0,88). Nach Gl. 2.6 bedeuten geringe Werte von 
f ( r / rN,  m)  hohe Nukleationsraten. 
Obwohl die klassische Theorie der heterogenen Nukleation makroskopische Kon- 
zepte, wie z.B. Kontaktwinkel, OberflÃ¤chenspannun oder Dichte, auf mikrophysi- 
kalische VorgÃ¤ng anwendet, sind die Ãœbereinstimmunge mit experimentellen Er- 
gebnissen erstaunlich gut. Mahatat und Alofs [I9751 untersuchten die heterogene 
Kondensation von Wasser an ebenen OberflÃ¤che und fanden geringe Differenzen 
zwischen ihren Resultaten und den Vorhersagen der klassischen Theorie fÃ¼ Kon- 
taktwinkel kleiner als 25' (m > 0,9). 
2.3 Kondensation und Verdunstung 
Ist durch heterogene oder homogene Nukleation ein Teilchen entstanden, dessen 
Radius den kritischen Radius nach Gl. 2.5 Ã¼bersteigt wÃ¤chs es durch Kondensation 
weiter an. Die Wachstumsrate dr/dt ist abhÃ¤ngi von der ÃœbersÃ¤ttigu S und der 
Knudsen-Zahl K n ,  dem VerhÃ¤ltni von mittlerer freier WeglÃ¤ng A der MolekÃ¼l in 
der AtmosphÃ¤r und dem Teilchenradius r, 
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Abbildung 2.3: Die Fallgeschwindigkeit eines sphÃ¤rische Partikels der Dichte 1,73 g/cm3 als 
Funktion der HÃ¶he Die Kurven zeigen (von links nach rechts) die Fallgeschwindigkeit fÃ¼ die 
Radien 0,01, 0,03, 0,1, 0,3 1,  3 und 10 Pm. Der Berechnung der Atmosphikendichte ist eine 
SkalenhÃ¶h von 6,5 km und eine hÃ¶henkonstant Temperatur von 230 I< zugrunde gelegt worden. 
Unter der Annahme, daÂ sich an der OberflÃ¤ch der Aerosolpartikel ein Gleichge- 
wichtsdruck pW nach Gl. 2.3 einstellt, berechnet sich die Zu- oder Abnahme des 
Teilchenradius pro Zeiteinheit zu [z.B. Pruppacher und Klett , 19781 
dr D pw - 
- - -- 
d t  r p  kT f ( K n )  . 
D bezeichnet die molekulare Diffusionskonstante. p ist der Partialdruck in einem 
Abstand, der deutlich grÃ¶Â§ als die mittlere freie WeglÃ¤ng ist. Der Korrekturfak- 
tor f ( K n )  ist nur fÃ¼ kleine Partikel (Kn > 1) von Bedeutung. Er ist erforderlich, 
da die klassische Theorie fÃ¼ kleine Teilchenradien hÃ¶her Verdunstungs- bzw. Kon- 
densationsraten liefert, als sie im Experiment beobachtet werden [Pruppacher und 
Klett, 19781. 
2.4 Sedimentation 
Neben Teilchenverlust durch Verdunstung nach Gl. 2.7 ist Sedimentation eine wei- 
tere Senke fÃ¼ stratosphÃ¤risch Aerosole. Die Fallgeschwindigkeit vT, die ein Teil- 
chen der Massendichte p und des Radius r unter dem Einfluo der Gravitation in der 
HÃ¶h z erreicht, ist gegeben durch [Pruppacher und Klett, 19781 
Hierbei bezeichnet p~ die Massendichte der AtmosphÃ¤re 7 die kinematische ZÃ¤hig 
keit der Luft und g die Gravitationsbeschleunigung. Gl. 2.8 ist gÃ¼lti fÃ¼ sphÃ¤risch 
Partikel mit Radien kleiner als etwa 80 ,um [Pruppacher und Klett, 19781. Der 
Cunningham-Korrekturfaktor C parametrisiert die Abnahme der ReibungskrÃ¤ft 
fÃ¼ kleine Teilchen. FÃ¼ Partikel, deren Ausdehnung geringer als die mittlere freie 
WeglÃ¤ng ist, stellt das sie umgebende Gas kein Kontinuum dar und die GÃ¼ltigkei 
des Stokes-Gesetzes ist nicht mehr gewÃ¤hrleistet 
In Abb. 2.3 sind FallgeschwindigkeitenfÃ¼ Partikel mit einer Dichte von 1,73 g/cm3 
(75 prozentige HzS04 bei 230 K) als Funktion der HÃ¶h fÃ¼ verschiedene Teilchen- 
radien dargestellt. Hiernach benÃ¶tig beispielsweise ein stratosphÃ¤rische H2S04- 
Aerosolpartikel mit einem Radius von 0,l  pm etwa 1 Jahr, um in einer HÃ¶h von 
20 km um 1,5 km zu sedimentieren. 
2.5 Koagulation 
Aerosolpartikel sind nicht nur der Wechselwirkung mit MolekÃ¼le der sie umgeben- 
den AtmosphÃ¤r ausgesetzt, sondern sie kollidieren aufgrund ihrer Eigenbewegung 
auch miteinander. In der Regel verlÃ¤uf ein hoher Prozentsatz dieser Kollisionen 
inelastisch und fÃ¼hr zur Bildung neuer Teilchen, die aus den beiden StoBpartnern 
bestehen. Diesen ProzeB bezeichnet man als Koagulation [z.B. Pruppacher und 
Klett, 1978; Hinds, 19821. 
Die Wahrscheinlichkeit fÃ¼ die Koagulation eines kleinen mit einem groBen Par- 
tikel ist hÃ¶he als die gleich groBer Teilchen. Im ersteren Fall bewirkt die hohe 
MobilitÃ¤ des einen und die groBe OberflÃ¤ch des anderen StoBpartners eine hohe 
Kollisionsrate. Koagulation fÃ¼hr daher im GrÃ¶Benspektru zu einem Verschwin- 
den von Moden bei kleinen Radien, wÃ¤hren sich der Radius des grÃ–Bere Teilchens 
kaum Ã¤ndert Bezeichnen n und r2 die Radien des grÃ–Bere und des kleineren 
Partikels, ist die Zunahme des Radius 
gegenÃ¼be ri vernachlÃ¤ssigba gering, falls rz T Z ,  
In der StratosphÃ¤r beeinfluBt Koagulation das GrÃ¶Benspektru nur geringfÃ¼gig 
da die Teilchendichten von groBen Partikeln wenige c m 3  nicht Ã¼bersteigen Nach 
Modellrechnungen von Toon et al. [I9891 ist die Koagulationsrate von 0,l  und 
0,5 um-Partikeln mit Teilchen, die nicht grÃ¶Be als 100 pm sind, auf einer Zeitskala 
von Tagen vernachlÃ¤ssigba gering. 
Kapitel 3 
StratosphÃ¤risch Aerosole 
Die Arbeiten von Junge und Mitarbeitern zu Beginn der sechziger Jahre liefern 
den ersten direkten Nachweis von partikulÃ¤re Material in der StratosphÃ¤r [Junge 
et al., 1961; Junge und Manson, 19611. Zahlreiche Untersuchungen beschÃ¤ftige 
sich seit dieser Zeit mit den verschiedensten Aspekten des stratosphÃ¤rische Aero- 
sols [z.B. Hofmann et al., 1989; Wilson et al., 1992; Dye et al., 19921. Die Ergebnisse 
von in-situ-Meoverfahren geben Hinweise auf die mikrophysikalische Struktur der 
Partikel. FernerkundungsmeÂ§system liefern Informationen Ã¼be globale Ausdeh- 
nung und Ausbreitung stratosphÃ¤rische Aerosole. Mit der Erkenntnis, daÂ hetero- 
gene chemische Reaktionen, die an OberflÃ¤che des partikulÃ¤re Materials ablaufen, 
eine fundamentale Bedeutung fÃ¼ die Chemie der polaren StratosphÃ¤r haben, be- 
ginnt Ende der achtziger Jahre eine Phase intensiver Forschung sowohl im Bereich 
der Feld- und Laboruntersuchungen als auch auf dem Gebiet der Modellierung. 
Es zeigt sich, daÂ der grÃ¶Â§ Teil des stratosphÃ¤rische Aerosols durch Konden- 
sation oder Ausfrieren von Spurengasen entsteht. Dies erleichtert die Charakterisie- 
rung des partikulÃ¤re Materials hinsichtlich seiner chemischen und physikalischen 
Eigenschaften. Ich werde in den folgenden Abschnitten drei Arten stratosphÃ¤rische 
Aerosole diskutieren. Das stratosphÃ¤risch Hintergrundaerosol wird in Zeiten ge- 
ringer vulkanischer AktivitÃ¤ beobachtet. Nach energiereichen Vulkaneruptionen, 
die zu einem Eintrag von Material in die StratosphÃ¤r fÃ¼hren wird das Hinter- 
grundaerosol Ã¼be einen Zeitraum von mehreren Jahren vom vulkanischen Aerosol 
verdeckt. Das vulkanische Aerohol ist im Hinblick auf seine Zusammensetzung dem 
Hintergrundaerosol verwandt, weist jedoch um GrÃ¶flenordnunge hÃ¶her Massen- 
mischungsverhÃ¤,ltniss auf. Die dritte Klasse stellen die polaren stratosphÃ¤rische 
Wolken dar, die ausschlieÂ§lic bei sehr tiefen Temperaturen in den polaren Strato- 
sphÃ¤re auftreten. 
Ich verzichte im folgenden auf eine Diskussion anderer in der StratosphÃ¤r vorkom- 
mender Aerosolarten, da diese mit einem bodengestÃ¼tzte Lidar nicht nachweisbar 
sind. Hierzu gehÃ¶re beispielsweise Mikrometeore und Ionencluster [Arnold, 19801, 
die fÃ¼ die heterogene Nukleation des SchwefelsÃ¤ureaerosol von Bedeutung sind, 
sowie Riesenpartikel mit Radien Ã¼be 1 um und Teilchenzahldichten von 1 0 '  bis 
1 0 6  c m 3  [Zolensky et al., 19891. Letztere sind im wesentlichen anthropogenen 
Ursprungs. 
3.1 Hintergrundaerosol 
Eine genaue Beschreibung des Hintergrundaerosols und seine Abgrenzung zum Aero- 
so1 vulkanischen Ursprungs ist aus zwei GrÃ¼nde schwierig. VulkanausbrÃ¼che die 
Material in die StratosphÃ¤r eintragen, treten in unregelm3igen AbstÃ¤nde auf und 
fÃ¼hre zu einer StÃ¶run des stratosphÃ¤rische Aerosolhaushalts, die mehrere Jahre 
andauern kann. Zweitens gibt es Hinweise auf den Eintrag schwefelhaltiger Gase in 
die StratosphÃ¤r zu Zeitpunkten, an denen kein grÃ¶flere Vulkanausbruch registriert 
worden ist [Sedlacek et al., 19831. Unter diesen UmstÃ¤nde kann nur indirekt auf den 
vulkanischen Ursprung der StÃ¶run des Hintergrundaerosols geschlossen werden. 
Im Zeitraum der letzten zwanzig Jahre ist die Periode zwischen 1976 und 1979 
und zwischen 1986 und 1990 charakterisiert durch geringe vulkanische AktivitÃ¤t Der 
MeÂ§zeitrau der Aerosol-Lidar-Untersuchungen, die Gegenstand dieser Arbeit sind, 
fÃ¤ll in die Phase der sehr starken StÃ¶run des stratosphÃ¤rische Aerosolhaushalts 
durch den Ausbruch des Mt. Pinatubo im Juni 1991. Da keine Messungen des 
Hintergrundaerosols im Rahmen dieser Arbeit vorliegen, werde ich im folgenden nur 
kurz seine wichtigsten Eigenschaften darstellen. 
Nach den Untersuchungen von Junge et al. [I9611 sowie Arbeiten von Rosen und 
Hofmann [I9861 besteht das Hintergrundaerosol aus verdÃ¼nnte SchwefelsÃ¤ure Die 
Partikel sind mit groÂ§e Wahrscheinlichkeit flÃ¼ssig Die HÃ¶henverteilun ist in cha- 
rakteristischer Weise abhÃ¤ngi vom Teilchenradius. Es zeigt sich, daÂ sich eine fÃ¼ 
alle geographischen Breiten vergleichbare HÃ¶henabhÃ¤ngigke rgibt, wenn man als 
HÃ¶henvariabl die HÃ¶h uber der Tropopause einsetzt. 
Das MassenmischungsverhÃ¤ltni von Partikeln in der Nukleationsmode mit Ra- 
dien kleiner als 0,l um nimmt mit der HÃ¶h stark ab. Dies legt den Schluf3 nahe, 
daÂ sich die Quelle fÃ¼ diese Teilchen in der TroposphÃ¤r befindet. Die HÃ¶hen 
verteilung grofler Teilchen - das sind Partikel mit Radien uber 0,l pm - besitzt 
dagegen ein ausgeprÃ¤gte Maximum im Bereich zwischen 7 und 10 km uber der Tro- 
popause. Diesen Bereich bezeichnet man nach seinem Entdecker als Junge-Schicht. 
Die Junge-Schicht besitzt eine bemerkenswert geringe meridionale und zonale Varia- 
bilitÃ¤t Untersuchungen von Hofmann lassen allerdings eine deutliche jahreszeitliche 
AbhÃ¤ngigkei erkennen, deren Ursache im Detail noch ungeklÃ¤r ist [Hofmann und 
Rosen, 19811. 
Als Quelle fÃ¼ das stratosphÃ¤risch H2S04-Hintergrundaerosol kommen nur schwe- 
felhaltige Gase in Betracht, die uber eine ausreichende troposphÃ¤risch Lebens- 
dauer verfÃ¼gen damit vertikale Transportprozesse sie in die StratosphÃ¤r eintragen 
kÃ¶nnen In Phasen geringer vulkanischer AktivitÃ¤ ist die dominierende Quelle OCS. 
Auch ein Beitrag durch CS2 wird diskutiert [Crutzen, 19761. Carbonylsulfid wird 
photochemisch in Schwefeldioxid Ã¼berfÃ¼hr dieses oxidiert unter dem EinfluÂ des 
OH-Radikals zu SchwefelsÃ¤ure Der direkte Eintrag von troposphÃ¤rische Schwefel- 
dioxid in die StratosphÃ¤r ist vernachlÃ¤ssigbar da SOz bereits in der TroposphÃ¤r zu 
&So4 oxidiert und vom Niederschlag ausgewaschen wird. Eine wichtige Ausnahme 
sind energiereiche Vulkaneruptionen, die einige Mt SOz direkt in die StratosphÃ¤r 
eintragen. Dies wird im folgenden Abschnitt diskutiert. 
Der Kondensationsprozefl, der H2S04 aus der Gasphase in SchwefelsÃ¤ureaeroso 
Ã¼berfÃ¼hr ist noch nicht im Detail verstanden. Modelluntersuchungen deuten darauf 
hin, daÂ homogene Nukleation unter den normalerweise in der StratosphÃ¤r vorherr- 
schenden Bedingungen unwahrscheinlich ist [Hamill et al., 1977; Hamill et al., 19821. 
Es wird daher die Kondensation an extraterrestrischen Partikeln (Mikrometeoren), 
Ionenclustern oder Nukleationskeimen troposphÃ¤rische Ursprungs diskutiert [Ar- 
nold, 1980; Turco et al., 19791. 
Experimentelle und theoretische Untersuchungen liefern Hinweise dafÃ¼r daÂ die 
H2S04-Teilchen fÃ¼ Temperaturen bis hinunter zu 195-200 K in der flÃ¼ssige Phase 
vorliegen [Pueschel et al., 1989; Dye et al., 1992; Jensen et al., 19911. Dies bedeutet, 
daÂ das SchwefelsÃ¤ureaeroso um bis zu 40 K unterkÃ¼hl ist. Die Konsequenzen die- 
ser Resultate im Hinblick auf die Ausbildung von polaren stratosphÃ¤rische Wolken 
werden in Abschnitt 3.3 diskutiert. 
Durch Kondensation wachsen die Aerosolpartikel und sedimentieren schlieÂ§lic 
unter dem EinfluÂ der Gravitation in die TroposphÃ¤re wo sie vom Niederschlag 
ausgewaschen werden. 
3.2 Vulkanisches Aerosol 
EruptionssÃ¤ule energiereicher VulkanausbrÃ¼ch kÃ¶nne Gase und Staubpartikel bis 
in die untere und mittlere StratosphÃ¤r tragen. Im unteren Teil der SÃ¤ul wird der 
Materialtransport von der kinetischen Energie des austretenden Magmas angetrie- 
ben. AtmosphÃ¤risch Konvektionsprozesse, die durch die hohen Temperaturen des 
ausgeworfenen Materials ausgelÃ¶s werden, stabilisieren die Vertikalbewegung im 
oberen Bereich der SÃ¤ule 
Die Auswirkungen eines Vulkanausbruchs auf den Aerosolhaushalt der Strato- 
sphÃ¤r ist in erster Linie abhÃ¤ngi von der Gesamtmenge an schwefelhaltigen Ga- 
sen, die in die StratosphÃ¤r eingetragen werden. Diese Menge muÂ nicht mit der 
wÃ¤hren eines Ausbruchs freigesetzten Energie oder der Masse an ausgeworfenem 
Material korrelieren. So hat der Ausbruch des mexikanischen Vulkans E1 Chich6n im 
April 1982 mit etwa 0,5 bis 0,6 km3 etwa fÃ¼nfma weniger Staub und Asche gefÃ¶rder 
als die Eruption des nordamerikanischen Vulkans Mt. St. Helens im Mai 1980. Die 
Gesamtmenge des stratosphÃ¤rische SchwefelsÃ¤ureaerosols die nach dem Ausbruch 
des E1 Chich6n entstanden ist, Ã¼bertriff jedoch die des Mt. St. Helens um fast zwei 
GrÃ¶flenordnunge [Turco et al., 19831. Staub- und Aschepartikel, deren Durchmesser 
einige Mikrometer Ã¼berschreiten sedimentieren unter dem EinfluÂ der Gravitation 
innerhalb weniger Tage bis Wochen in die TroposphÃ¤r und werden dort vom Regen 
ausgewaschen. Gasanalysen des Eruptionsmaterials zeigen einen hohen Anteil an 
SO2. Auch H2S wird in geringen Mengen gefunden. Die in die StratosphÃ¤r ein- 
getragenen schwefelhaltigen Gase werden unter Beteiligung des Hydroxyl-Radikals 
zu H2S04 oxidiert. Die genauen ReaktionskanÃ¤l sind noch nicht im Detail ver- 
standen. Es wird jedoch vermutet, daÂ der folgende Reaktionsmechanismus in der 
StratosphÃ¤r eine dominierende Rolle spielt [Turco, 19851, 
SO2 + O H  -% HSOS 
HSO3 + OH Ã‘ so3 + H20 
HS03-i-0 + SOs-i-OH 
SOs+HzO -M-^  H2So4. 
Das vulkanische Aerosol entsteht schlieÂ§lic durch Kondensation von H2S04 und 
HzO. Eine teilweise Kondensation setzt bereits im oberen Bereich der Eruptions- 
sÃ¤ul ein, da die Temperaturen dort auf ausreichend niedrige Werte abgesunken sind 
und hohe PartialdrÃ¼ck von HzS04 und H 2 0  auftreten [Tabazadeh und Turco, 19931. 
Die Zeitkonstante fÃ¼ die Kondensation des SchwefelsÃ¤ureaerosol betrÃ¤g etwa 20 
bis 30 Tage [Bluth et al., 1992; McPeters, 1993; Deshler et al., 19911. 
SchwefelsÃ¤uretrÃ¶pfch befinden sich im Gleichgewicht mit dem in der Gasphase 
vorhandenen Wasser, d.h. die Anzahl der pro Zeiteinheit kondensierenden H20-  
MolekÃ¼l entspricht der pro Zeiteinheit verdunstenden MolekÃ¼le AbschÃ¤tzunge 
fÃ¼ diesen ProzeÂ ergeben eine Zeitkonstante in der GrÃ¶flenordnun weniger Se- 
kunden [Steele und Hamill, 19811. In AbhÃ¤ngigkei von Wasserpartialdruck und 
Temperatur stellt sich unter Annahme typischer StratosphÃ¤renbedingunge eine 
HzS04-Konzentration zwischen 60 und 85% ein ISteele und Hamill, 19811. Da 
das VolumenmischungsverhÃ¤ltni von H2S04 in der Gasphase gegenÃ¼be dem H20-  
MischungsverhÃ¤ltni etwa acht GrÃ¶flenordnunge geringer ist, ist die Zeitkonstante 
fÃ¼ Kondensation und Verdunstung von SchwefelsÃ¤uremolekÅ¸l wesentlich grÃ¶Â§ 
als die Abklingzeit der StÃ¶run durch das vulkanische Aerosol. Das AerosoltrÃ¶pf 
chen wird sich daher in der Regel bezÃ¼glic des Austauschs von H2S04 nicht im 
Gleichgewicht befinden. 
Die Partikelradien des vulkanischen Aerosols nehmen aufgrund von Kondensa- 
tionsprozessen zu, bis die Teilchen unter dem Einflufl der Gravitation durch die 
Tropopause in die TroposphÃ¤r sedimentieren. Ein Partikelwachstum aufgrund von 
Koagulation kann wegen der geringen Teilchendichte von wenigen hundert Parti- 
keln pro Kubikzentimeter vernachlÃ¤ssig werden. Dieser SedimentationsprozeÂ ist 
ein sehr langsamer Vorgang. Die durch vulkanisches Aerosol erhÃ¶ht optische Dicke 
kehrt mit einer Abklingzeit von 9 bis 11 Monaten auf den Normalwert der un- 
gestÃ¶rte StratosphÃ¤r zurÃ¼c [Sedlacek et al., 19831. 
3.3 Polare stratosphÃ¤risch Wolken 
Aus Satellitenbeobachtungen weil3 man, daÂ das Auftreten von Wolken in den po- 
laren StratosphÃ¤re kein seltenes PhÃ¤nome sind. WÃ¤hren des Polarwinters findet 
man in der Antarktis an 30% aller Tage polare stratosphÃ¤risch Wolken (PSW), in 
der Arktis aufgrund der hÃ¶here Durchschnittstemperaturen nur an etwa 5% aller 
Tage [McCormick et al., 19821. Auf der Basis dieser Beobachtungen definiert man 
eine PSW als eine vorÃ¼bergehend ErhÃ¶hun des Partikelextinktionskoeffizienten, 
ausgehend von einem Hintergrundwert von etwa 1 0 4  k m 1 ,  um mehr als eine 
GrÃ¶flenordnung Das Auftreten von PSW ist mit der StratosphÃ¤rentemperatu kor- 
reliert. Oberhalb von 200 K werden nur mit sehr geringer Wahrscheinlichkeit PSW 
beobachtet. FÃ¤ll die Temperatur unter 190 K, besteht eine hohe Wahrscheinlichkeit 
fÃ¼ ein PSW-Ereignis [McCormick et al., 19821. Im Gegensatz zum Hintergrundaero- 
so1 und den vulkanischen Aerosolen ist das Auftreten von polaren stratosphÃ¤rische 
Wolken ein rÃ¤umlic begrenztes PhÃ¤nomen Horizontale Ausdehnungen betragen in 
der Regel nicht mehr als einige hundert Kilometer. Wolkendicken zwischen wenigen 
Metern und wenigen Kilometern werden beobachtet [Hofmann et al., 1990; Browell 
et al., 19901. 
Temperatur [K] 
Abbildung 3.1: Vergleich eines Temperaturprofils mit der Koexistenztemperatur von NAT und 
Eis. Die durchgezogene Linie ist das stratosphÃ¤risch Temperaturprofil vom 27. Januar 1993 Ã¼be 
~ ~ - A l e s u n d .  Die unterbrochenen Linien kennzeichnen den Verlauf der Koexistenztemperatur von 
NAT und Eis, TNAT und TÂ§,, Die Berechnung von TNAT und TEis basiert auf einem Profil des 
HNOs-MischungsverhÃ¤ltnisse mit einem Maximalwert von 10 ppbv in etwa 23 km HÃ¶h (vgl. 
Abb. 8.9) und einem hÃ¶henkonstante HaO-MischungsverhÃ¤ltni von 5 ppmv. 
Mit der Erkenntnis, daÂ PSW zur gestÃ¶rte Chemie in den polaren StratosphÃ¤re 
wÃ¤hren der Polarnacht beitragen, hat in den vergangenen Jahren das wissenschaft- 
liche Interesse an dieser Klasse von stratosphÃ¤rische Aerosolen zugenommen. Den- 
noch sind der EntstehungsprozeG und die mikrophysikalische Zusammensetzung der 
Wolkenpartikel noch nicht im Detail verstanden. Im folgenden werde ich zunÃ¤chs 
PSW phÃ¤nomenologisc beschreiben und im AnschluG die Hypothese der selektiven 
Nukleation fÃ¼ den EntstehungsprozeG von PSW diskutieren. [Toon et al., 1989; 
Toon et al., 19901. 
Man unterscheidet zwei Typen von polaren stratosphÃ¤rische Wolken. PSW vom 
Typ I bestehen aus SalpetersÃ¤urehydra [Crutzen und Arnold, 1986; Toon et al., 
19861. Laboruntersuchu~~en zur thermodynamischen StabilitÃ¤ liefern Hinweise dar- 
auf, daÂ es sich in erster Linie um SalpetersÃ¤uretrihydra oder NAT (nitric acid 
trihydrate, HN03 3 HzO) handelt [Hanson und Mauersberger, 1988; Middlebrook 
et al., 1992; Schrems et al., 19931. Jedoch ist auch SalpetersÃ¤uredihydra (NAD) 
unter stratosphÃ¤rische Bedingungen stabil [Koehler et al., 1992; Peil und Schrems, 
19931. Nach FTIR-spektroskopischen Analysen tritt NAT in zwei Modifikationen 
auf (Q-NAT und ÃŸ-NAT IMiddlebrook et al., 1992; Peil und Schrems, 19931. Da 
ÃŸ-NA die stabilere Konfiguration darstellt, wird vermutet, daÂ die natÃ¼rliche 
PSW-Partikel vom Typ I in der /^-Konfiguration vorliegen. Nach in-situ-Analysen 
enthalten Typ I-Partikel variable Konzentrationen an HNO3. Neben NAT sind daher 
vermutlich auch andere SalpetersÃ¤urehydrat in einem PSW-Partikel vorhanden. 
PSW vom Typ I1 sind Wassereiswolken. Die Koexistenztemperatur von NAT, 
TNAT, liegt fÃ¼ typische stratosphÃ¤risch H20- und HN03-PartialdrÃ¼ck etwa 5-7 K 
Ã¼be der Koexistenztemperatur von Eis (TEiS, Frostpunkt) [Hanson und Mauersber- 
ger, 19881. Als Koexistenztemperatur wird hier diejenige Temperatur bezeichnet, 
bei der sich die feste bzw. flÃ¼ssig Phase einer Substanz im Gleichgewicht mit der 
gasfÃ¶rmige Phase befindet. Die absoluten Werte von TNAT und  TE^^ hÃ¤nge von 
den H20-  und HN03-PartialdrÃ¼cke ab. Abb. 3.1 zeigt TNAT und  TE^^ zusammen 
mit dem stratosphÃ¤rische Temperaturprofil vom 27. Januar 1993. Es zeigt sich, 
daÂ die Koexistenztemperaturen wegen der starken HÃ¶henabhÃ¤ngigke der H20-  
und HN03-PartialdrÃ¼ck mit zunehmender HÃ¶h deutlich abnehmen. 
Gefrierkeime fÃ¼ Typ I-Partikel liefert das Hast^-Hintergrundaerosol. In dem von 
Toon und Mitarbeiter formulierten mikrophysikalischen Modell zur Entstehung von 
PSW wird angenommen, daÂ diese H2S04-Teilchen gefroren sind [Toon et al., 19901. 
Damit ist es plausibel, von einer guten KompatibilitÃ¤ (m = 0,95) zwischen Nuklea- 
tionskeim und NAT auszugehen. FÃ¤ll die Temperatur weiter, kann Wassereis auf 
den Typ I-Teilchen ausfrieren. NatÃ¼rlic ist eine Ablagerung von HN03 weiterhin 
mÃ¶glich jedoch ist zu diesem Zeitpunkt SalpetersÃ¤ur schon fast vollstÃ¤ndi aus der 
Gasphase entfernt. Die Eiskristalle kÃ¶nne zu Partikeln mit mehreren Mikrometern 
Durchmesser anwachsen. 
Lidar-Beobachtungen von PSW durch Browell e t  al. [1990] liefern Hinweise, daÂ 
zwei Unterklassen von Typ I PSW existieren. Browell bezeichnet sie als Typ Ia 
und Ib. Typ Ia ist charakterisiert durch niedrige RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltnis zwischen 1,2 
und 1,5 und hohe Aerosoldepolarisationen zwischen 0,3 und 0,5. (RÃ¼ckstreuverhÃ¤l 
nis und Aerosoldepolarisation werden in den Abschnitten 6.3 und 8.2 definiert.) 
PSW vom Typ Ib dagegen verursachen hohe RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltnis zwischen 3 und 8 
und eine geringe Aerosoldepolarisation von 0,005 bis 0,025. Ausgehend von der Tat- 
sache, daÂ hohe RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltnis durch hohe Teilchenzahldichten und hohe Ae- 
rosoldepolarisation durch asphÃ¤risch Partikel verursacht werden, entwickeln Toon 
und Mitarbeiter ein Konzept der selektiven Nukleation fÃ¼ die Entstehung von 
Typ I-Partikeln IToon e t  al., 19901. Nach ihren Modellrechnungen aktivieren ge- 
ringe AbkÃ¼hlungsrate von unter 1 K/d weniger als 5% der zur VerfÃ¼gun stehen- 
den Nukleationskeime. Da ausreichend HN03 in der Gasphase zur VerfÃ¼gun steht, 
kÃ¶nne die Partikelradien auf mehr als 1 pm anwachsen. Dentritisches Wachstum 
fÃ¼hr zu Abweichungen von der sphÃ¤rische Form und erklÃ¤x die hohe Aerosolde- 
polarisation. UnabhÃ¤ngi von der AbkÃ¼hlungsrat kÃ¶nne Typ Ia-PSW auch ent- 
stehen, wenn die Koexistenztemperatur nur geringfÃ¼gi unterschritten wird und die 
sich einstellende ÃœbersÃ¤ttigu nur ausreicht, um. die grÃ¶Â§t SchwefelsÃ¤urepartike 
als Nukleationskeime zu aktivieren IToon e t  al., 19901. 
Steigen die AbkÃ¼hlungsrate dagegen auf Werte um 10 K/d, wird fast 60% des 
H2S04-Aerosols als Nukleationskeim aktiviert. Die hohe Teilchendichte verursacht 
eine deutliche ErhÃ¶hun des RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltnisse Die Partikelradien werden 
nicht grÃ¶Â§ als etwa 0,s pm, da  die Partikel um HN03 in der Gasphase konkurrieren 
mÃ¼ssen Es entstehen Typ Ib-Teilchen. Es ist allerdings auch denkbar, daÂ aufgrund 
der schnellen AbkÃ¼hlun die Partikel als unterkÃ¼hlt TrÃ¶pfche vorliegen, die nicht 
depolarisierend wirken. Nach Arbeiten von Toon und Mitarbeiter ist auch bei der 
Ausbildung von Typ II-Wolken selektive Nukleation fÃ¼ eine starke AbhÃ¤ngigkei 
der PartikelgrÃ–Be von der AbkÃ¼hlrat verantwortlich. H20 ist jedoch mit einem 
etwa drei GrÃ¶Â§enordnung hÃ¶here MischungsverhÃ¤ltni in der StratosphÃ¤r vor- 
handen. Das Partikelwachstum wird daher nicht durch einen Mangel an H20 in der 
Gasphase behindert. 
Das Toonsche Modell der PSW-Entstehung lÃ¤Â einige Fragen unbeantwortet. 
Zum einen ist eine gute KompatibilitÃ¤ von m = 0,95 nicht im Einklang mit expe- 
rimentellen Befunden. Eine gute KompatibilitÃ¤ bedeutet, daÂ schon eine geringe 
~ ~ ~ ~ - Ã œ b e r s Ã ¤ t t i ~ u  ausreicht, um NAT auszufrieren. Dagegen folgern Hofmann 
e t  al. [I9891 aus ihren Beobachtungen mit ballongetragenen PartikelzÃ¤hlern daÂ 
fÃ¼ PSW-Bildung eine bis zu zehnfache ~ ~ ~ ~ - Ã œ b e r s Ã ¤ t t i ~ u  erforderl ch ist. Auch 
die dieser Arbeit zugrundeliegenden Lidar-Messungen deuten auf eine schlechtere 
KompatibilitÃ¤ von m 0,88 hin [Peter, 19931. 
Zweitens gibt es experimentelle Hinweise darauf, daÂ das SchwefelsÃ¤ureaeroso 
auch bei Temperaturen unterhalb von 200 K nicht gefroren ist und damit nicht als 
Gefrierkern fÃ¼ PSW-Teilchen zur VerfÃ¼gun steht [Pueschel e t  al., 1989; Dye e t  al., 
19921. Ist das Hintergrundaerosol nicht gefroren, kÃ¶nnt die Entstehung einer PSW 
sich folgendermaaen darstellen [Peter, 19931. Bei sinkenden Temperaturen nimmt 
das HzSO4-TrÃ¶pfche H 2 0  und HN03 aus der Gasphase auf. Der Radius des Parti- 
kels nimmt wÃ¤hren dieses Prozesses etwa auf das Doppelte zu. FÃ¤ll die Tempera- 
tur unter die Koexistenztemperatur von NAT, bilden sich innerhalb des TrÃ¶pfchen 
NAT-Partikel. Diese wirken als Gefrierkeime fÃ¼ die H N O ~ / H ~ S O ~ / H ~ O - M ~ S C ~ U ~ ~  
und das TrÃ¶pfche friert als SchwefelsÃ¤uretetrahydra (SAT, HzSO4 4H20),  NAT 
und Eis aus. Laboruntersuchungen unterstÃ¼tze die Hypothese, daÂ eine Mischung 
aus HN03/H2S04/H20 nicht als ternÃ¤r LÃ¶sung sondern als SAT und NAT aus- 
friert ITolbert und Middlebrook, 19901. 
Als Senke fÃ¼ PSW treten zwei Prozesse auf. Zum einen lÃ¶se sich die Wolken 
auf, falls die Temperatur Ã¼be die Koexistenztemperatur TNAT steigt. Nach Unter- 
suchungen von Peter und Mitarbeiter betrÃ¤g die Lebensdauer von Typ I-Teilchen 
bei ErwÃ¤rmun auf Ã¼be 200 K weniger als eine Stunde, Typ II-Partikel sublimie- 
ren innerhalb weniger Sekunden [Peter, 19921. Zum anderen kÃ¶nne Typ Ia  und 
Typ II-Partikel aufgrund ihrer GrÃ¶Â innerhalb weniger Tage um einige Kilometer 
sedimentieren. 
3.4 Auswirkungen stratosphÃ¤rische Aerosole 
In diesem Abschnitt werden die Auswirkungen stratosphÃ¤rische Aerosole unter zwei 
Gesichtspunkten diskutiert. Erstens steht das partikulÃ¤r Material mit der solaren 
Einstrahlung und der vom Erdboden aufsteigenden thermischen Infrarotstrahlung in 
Wechselwirkung und beeinfluÂ§ dadurch den stratosphÃ¤rische Strahlungshaushalt. 
Zweitens fÃ¼hr die Entstehung von Aerosolpartikeln zu Ã„nderunge in Spurengas- 
konzentrationen und zu einer ErhÃ¶hun der PartikeloberflÃ¤chendichte 
3.4.1 Vulkanisches Aerosol 
Der EinfluÂ vulkanischer Aerosole auf den Strahlungshaushalt der Erde Ã ¤ d e r  sich 
in zweierlei Weise. Zum einen fÃ¼hr das Vorhandensein des partikulÃ¤re Materials 
durch verstÃ¤rkt Absorption von Solarstrahlung zu einer TemperaturerhÃ¶hun in 
der StratosphÃ¤re Beispielsweise sind nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo Tem- 
peraturdifferenzen von bis zu +3,5 K gegenÃ¼be dem langjÃ¤hrige Mittel beobach- 
tet worden [Labitzke und McCormick, 19921. Auf dem 30 hPa Druckniveau liegen 
die Abweichungen der Monatsmitteltemperaturen im September und Oktober 1991 
bei +2,5 K. Die zweite Auswirkung betrifft die Temperaturentwicklung in der Tro- 
posphÃ¤re StratosphÃ¤risch Aerosole erhÃ¶he die Albedo und verringern damit die 
solare Einstrahlung am Erdboden. Gleichzeitig fÃ¼hre die Aerosolpartikel zu einer 
Reflexion der thermischen Infrarotstrahlung, die von der ErdoberflÃ¤ch emittiert 
wird. Beide Prozesse wirken in die entgegengesetzte Richtung. Eine hÃ¶her Albedo 
verursacht geringere Temperaturen in der TroposphÃ¤re der Treibhauseffekt hat eine 
TemperaturerhÃ¶hun zur Folge. Nach Untersuchungen von Lacis et al. [I9921 Ã¼ber 
wiegt fÃ¼ Partikel mit kleineren effektiven Radien als etwa 2 pm der Albedoeffekt, 
erst fÃ¼ grÃ¶i3er Teilchen dominiert der Treibhauseffekt. Da der mittlere Radius 
des vulkanischen Aerosols zwischen 0,l und 0,2 pm liegt, sollte man nach starken 
VulkanausbrÃ¼che eine AbkÃ¼hlun in der TroposphÃ¤r erwarten. 
Die Modellierung des atmosphÃ¤rische Strahlungshaushalts nach dem Ausbruch 
des E1 Chich6n im Jahr 1982 liefert in der Tat troposphÃ¤risch Temperaturernied- 
rigungen um etwa -0,4 K in der NordhemisphÃ¤r [z.B. Harshvardhan et al., 19841. 
Die numerische Simulationen zeigen aber auch, daÂ die zeitliche Entwicklung der 
TroposphÃ¤rentemperatu mit einer Zeitkonstanten von etwa 5 Jahren auf die vulka- 
nische StÃ¶run reagiert. In der StratosphÃ¤r ist die Antwortzeit mit einem Monat 
wesentlich kÃ¼rzer Da die Abklingzeit der vulkanischen Aerosolschicht weniger als 
ein Jahr betrÃ¤g (vgl. Abschnitt 10.1), kann sich in der TroposphÃ¤r kein Gleichge- 
wichtszustand einstellen [Lenoble, 19841. 
Eine Temperaturreduktion in der GrÃ¶Â§enordnu von -0,4 K ist anhand von Be- 
obachtungsdaten schwer nachzuweisen, da sie von dynamischen VorgÃ¤nge in der 
AtmosphÃ¤r Ãœberdeck wird. Untersuchungen der klimatischen Auswirkungen von 
VulkanausbrÃ¼che der letzten 100 Jahre durch Robock und Mao [I9921 ergeben, 
daÂ die mittleren OberflÃ¤chentemperature in dem dem Ausbruch folgenden Win- 
ter im Mittleren Osten tiefer, in Nordamerika und Eurasien dagegen hÃ¶he als im 
langjÃ¤hrige Mittel gewesen sind [siehe auch Halpert et  al., 19931. Die Ursache 
hierfÃ¼ ist zum Teil dynamischer Natur. Die TemperaturerhÃ¶hun in der tropischen 
StratosphÃ¤r fÃ¼hr zu einem erhÃ¶hte meridionalen Temperaturgradienten, der zo- 
nale WindstrÃ¶munge in mittleren und hohen Breiten intensiviert. In der Folge 
wird verstÃ¤rk warme Meeresluft Ã¼be die nordamerikanischen und eurasischen Kon- 
tinente transportiert. Diese fÃ¼hre dort zu einer ErhÃ¶hun der beobachteten mitt- 
leren Temperatur. In tropischen Breiten dagegen Ã¼berwieg die AbkÃ¼hlun durch 
verminderte solare Einstrahlung und es kommt zu einer Temperaturerniedrigung. 
3.4.2 Polare stratosphÃ¤risch Wolken 
PSW haben in zweifacher Weise Auswirkungen auf den Strahlungshaushalt der Stra- 
tosphÃ¤r [Pollack und McKay, 1985; Kinne und Toon, 19901. Zum einen erhÃ¶he sie 
die optische Dicke des stratosphÃ¤rische Aerosols. Zum zweiten fÃ¼hr das Ausfrie- 
ren von HNOs und H 2 0  zu einer Verringerung der molekularen Absorption solarer 
oder thermischer Strahlung durch diese Spurengase. Die Wechselwirkung von PSW 
mit der Solarstrahlung ist von geringerer Bedeutung, da PSW bevorzugt wÃ¤hren 
Perioden groÂ§e Sonnenzenitwinkel auftreten. Simulationsrechnungen mit Strah- 
lungsmodellen ergeben, daÂ Typ I-PSW sich nicht signifikant auf die Strahlungsbi- 
lanz der StratosphÃ¤r auswirken. Die Temperaturvariationen liegen im Bereich von 
&0,1 K/d. Optisch dicke PSW vom Typ I1 kÃ¶nne zu einer stÃ¤rkere AbkÃ¼hlun 
bzw. ErwÃ¤rmun zwischen -0,2 und +1,0 K/d fÃ¼hre [Kinne und Toon, 19901. 
Das Vorzeichen der Temperaturentwicklung ist abhÃ¤ngi von der IntensitÃ¤ und 
spektralen Verteilung der aufsteigenden thermischen Infrarotstrahlung und damit 
von der Bodentemperatur. Ãœbe kalten OberflÃ¤che wie beispielsweise dem ant- 
arktischen Kontinent erwartet man eine AbkÃ¼hlung Ã¼be warmen OberflÃ¤che eine 
ErwÃ¤rmung 
Die eigentliche Bedeutung der PSW ist in ihrer Rolle zu sehen, die sie in der Strato- 
sphÃ¤renchemi spielen. Zwei Prozesse sind hier von besonderer Wichtigkeit. Erstens 
stellen die PSW-Partikel OberflÃ¤che fÃ¼ heterogene Reaktionen zur VerfÃ¼gung in 
denen inaktive Chlor-Verbindungen, die nicht am katalytischen Ozonabbau teilneh- 
men, zu aktiven Verbindungen umgewandelt werden [Tolbert et al., 1987; Tolbert 
und Middlebrook, 1988a; Tolbert et al., 1988b; Anderson et al., 19911. Zu diesen 
inaktiven Verbindungen oder Reservoirspezies gehÃ¶re ClONOa und HC1. Aktive 
Chlorverbindungen, wie 2.B. Chlormonoxid oder atomares Chlor, kÃ¶nne entweder 
selbst Ozon katalytisch abbauen, oder sie sind, wie 2.B. Clz, VorlÃ¤ufersubstanzen 
die sich photolytisch in ozonabbauende Verbindungen spalten lassen. 
FÃ¼ die effektive Umwandlung der Reservoirspezies in aktive Chlorverbindungen 
mÃ¼sse Stickoxide aus der Gasphase entfernt werden, um die RÃ¼ckreaktio von C10 
in Chlornitrat zu unterbinden. Dieser Denitrifizierungsprozei3 ist der zweite wichtige 
Vorgang, der durch das Ausfrieren der PSW-Partikel verursacht wird. Wachsen die 
Teilchen zu Typ 11-Partikeln mit Durchmessern von mehreren Mikrometern heran, 
kÃ¶nne sie unter dem EinfluÂ der Gravitation innerhalb weniger Tage um einige 
Kilometer sedimentieren. Die Folge ist eine dauerhafte Abnahme der Stickoxidmi- 
schungsverhÃ¤ltniss im betrachteten HÃ¶henbereich Dieser ProzeÂ ist sehr effektiv; 
auf diese Weise kann das Volumenmischungsverhaltnis von HN03 um bis zu 80% 
abnehmen. In-situ-Untersuchungen der antarktischen StratosphÃ¤r liefern im Ok- 
tober HNO3-MischungsverhÃ¤ltniss von 1-2 ppbv. Das HN03-MischungsverhÃ¤ltni 
liegt damit im antarktischen FrÃ¼hlin um etwa 3 ppbv unter dem Vergleichswert des 




in der polaren StratosphÃ¤r 
Die Dynamik der polaren StratosphÃ¤r wÃ¤hren der Polarnacht ist bestimmt von 
einem starken Westwindband im HÃ¶henbereic oberhalb von etwa 15 km. Das Ma- 
ximum der zonalen Geschwindigkeitskomponente dieses Starkwindsystems befindet 
sich auf einer geographischen Breite von etwa 60'. Es markiert die Grenze des Po- 
larwirbels, der im folgenden auch als Vortex bezeichnet wird. Die WindstrÃ¶mun 
erschwert oder verhindert sogar den Transport von Luftpaketen Ã¼be die Wirbel- 
grenzen hinweg und fÃ¼hr damit zu einer Isolation polarer Luftmassen. 
Bevor ich nÃ¤he auf Ursachen fÃ¼ die Entstehung des Polarwirbels und seine Aus- 
wirkungen eingehe, werden in den folgenden Abschnitten zwei GrÃ–Ben die poten- 
tielle Temperatur 6 und die potentielle WirbelstÃ¤rk Q, definiert. Es zeigt sich 
nÃ¤mlich daÂ die geometrische HÃ¶h und die geographische Breite ungeeignete Ko- 
ordinaten fÃ¼ die Diskussion dynamischer Prozesse in der polaren StratosphÃ¤r sind. 
Die Position des Wirbelzentrums weicht oft erheblich vom geographischen Pol ab. 
Trajektorien von Luftpaketen verlaufen in der Regel nicht in konstanter geome- 
trischer HÃ¶he Die Darstellung dynamischer VorgÃ¤ng als Funktion von 0 und Q 
ermÃ¶glich eine dem Problem angemessenere Beschreibung [Hoskins e t  al., 19851. 
An dieser Stelle mÃ¶cht ich eine Bemerkung zum Gebrauch der Begriffs ,,HÃ¶he 
in dieser Arbeit einschieben. Im folgenden werden HÃ¶henprofil diskutiert, die von- 
geometrische HÃ¶h 1 eeowotentielle HÃ¶h \ 
Tabelle 4.1: Zusammenhang zwischen geometrischer und geopotentieller HÃ¶h [USSA, 19761 
Tabelle 4.2: Zusammenhang zwischen HÃ¶h und potentieller Temperatur fÃ¼ die Wintermonate 
in der polaren StratosphÃ¤re Als MaÂ fÃ¼ die VariabilitÃ¤ ist zusÃ¤tzlic die Standardabweichung 
der geometrischen HÃ¶henwert angegeben. 
unterschiedlichen Mehystemen aufgenommen worden sind. Ballongetragene Ra- 
diosonden liefern Druck- und Temperaturprofile. Diese werden durch Integration 
der hydrostatischen Gleichung als Funktionen der geopotentiellen HÃ¶h dargestellt. 
Lidar-Systeme dagegen messen Streukoeffizienten in AbhÃ¤ngigkei von der geome- 
trischen HÃ¶he Wie in Tab. 4.1 gezeigt wird, betrÃ¤g der Unterschied zwischen 
geopotentieller und geometrischer HÃ¶h in 20 km HÃ¶h etwa 60 m [USSA, 19761. 
Diese Differenz ist etwa 30% der HÃ¶henauflÃ¶su des Aerosol-Lidars (vgl. Kap. 7). 
Ich werde daher im folgenden den Unterschied zwischen geometrischer und geopo- 
tentieller HÃ¶h vernachlÃ¤ssige und einheitlich den Begriff ,,HÃ¶he benutzen. 

























Die potentielle Temperatur 0 ist per de f in i t ionem die Temperatur, die ein Luftpaket 
besitzt, nachdem es adiabatisch, also ohne Zu- oder Abfuhr von WÃ¤rmeenergie von 
der Temperatur T und dem Druck p auf einen Referenzdruck po komprimiert oder 













Hier bezeichnet cp = 1005 J k g l  K 1  die spezifische WÃ¤rmevo Luft bei konstantem 
Druck, C" = 718 J k g l  K 1  ist die spezifische WÃ¤rm bei konstantem Volumen. Der 
Referenzdruck betrÃ¤g po = 1000 hPa. Adiabatische Transportprozesse finden auf 
FlÃ¤che konstanter potentieller Temperatur statt. Diese FlÃ¤che werden auch als 
Isentropen bezeichnet. 
Da in einer statisch stabilen AtmosphÃ¤r die potentielle Temperatur monoton mit 
der HÃ¶h zunimmt, kann man 0 als HÃ¶henvariabl interpretieren. Tabelle 4.2 gibt 
einen Ãœberblic Ã¼be die HÃ¶henbereiche in denen bestimmte Niveaus der potenti- 
ellen Temperatur in der polaren StratosphÃ¤r wÃ¤hren der Wintermonate zu finden 
sind. 
4.2 Potentielle WirbelstÃ¤rk 
Ein quantitatives Mai3 fÃ¼ die polare Zirkulation ist die potentielle WirbelstÃ¤rk Q. 
Sie ist in der hydrostatischen NÃ¤herun gegeben durch [z.B. Houghton, 1977; Hoskins 
et al., 19851 
wobei f den Coriolis-Parameter und Ce = (V X Ãœ) die 0-Komponente der Rotation 
des Windfeldes Cl bezeichnet. Die Einheit von Q ist nach Gl. 4.1 K m ' s 1  kg-I. 
Ich werde im folgenden fÃ¼ 1 0 6  K m 2  s'^ kg-l die AbkÅ¸rzun 1 PWE (potentielle 
WirbelstÃ¤rkeneinheit benutzen. Die potentielle WirbelstÃ¤rk ist fÃ¼ adiabatische 
Transportprozesse eine erhaltene GrÃ¶Â§ Q ist daher dem MischungsverhÃ¤ltni einer 
chemischen Substanz vergleichbar, fÃ¼ die keine Quellen oder Senken vorhanden ist. 
Anhand von Druck-, Temperatur- und Windfeldern kann die potentielle Wir- 
belstÃ¤rk nach Gl. 4.1 berechnet und auf Isentropen graphisch dargestellt werden 
[Hoskins e t  al., 1985; Knudsen et al., 19921. Diese StratosphÃ¤renkarte zeigen 
wÃ¤hren der Polarnacht eine in der Regel monotone Zunahme der potentiellen Wir- 
belstÃ¤rk mit abnehmender Distanz zum Wirbelzentrum. In der Zone, in der die 
hÃ¶chste zonalen Windgeschwindigkeiten auftreten, nimmt das Betragsquadrat des 
Gradienten von Q - ermittelt auf der FlÃ¤ch konstanter potentieller Temperatur 
- maximale Werte an. Man definiert daher die Wirbelgrenze als den Bereich, in 
dem dieser Meridionalgradient von Q maximal wird. In grober NÃ¤herun kann man 
davon ausgehen, daÂ auf der 425 K-Isentrope die Wirbelgrenze bei etwa 21 PWE, 
auf 475 K bei etwa 36 PWE und auf 550 K bei etwa 70 PWE zu finden ist [Knudsen 
et al., 19921. 
Der Polarwirbel 
Das Temperaturprofil in der polaren StratosphÃ¤r wÃ¤hren des Polarsommers ist 
charakterisiert durch einen positiven Temperaturgradienten im HÃ¶henbereic zwi- 
schen der Tropopause in etwa 8-10 km HÃ¶h und der Stratopause in etwa 50 km 
HÃ¶he Diese Temperaturzunahme wird durch die Absorption von Solarstrahlung 
im ultravioletten Spektralbereich durch das Spurengas Ozon verursacht. Es be- 
steht ein Strahlungsgleichgewicht zwischen ErwÃ¤rmun durch UV-Absorption und 
AuskÃ¼hlun durch Emission im infraroten Bereich des Spektrums. 
4.3.1 Entstehung des arktischen Vortex 
Mit Beginn der Polarnacht geht der solare Energieeintrag zurÃ¼c und die Strato- 
sphÃ¤r kÃ¼hl sich ab. Als Folge der AbkÃ¼hlun sinken die stratosphÃ¤rische Luft- 
schichten ab und es bildet sich ein meridionaler Druckgradient aus. Die Komprimie- 
rung der Luftpakete wÃ¤hren des Absinkens fÃ¼hr wiederum zu einer Temperatur- 
erhÃ¶hung die dem AuskÃ¼hle entgegenwirkt. Unterhalb von 30 km stellt sich ein 
neues Strahlungsgleichgewicht ein und die Absinkbewegung geht zurÃ¼c [Schoeberl 
und Hartmann, 19911. Unter dem EinfluÂ der Coriolis-Kraft werden die Luftpa- 
kete, die der meridionalen Druckgradientenkraft folgen, nach Osten abgelenkt. In 
der mittleren und oberen StratosphÃ¤r entsteht eine Zone starker Westwinde mit 
Windgeschwindigkeiten von Ã¼be 100 m/s [Schoeberl und Hartmann, 1991; Schoe- 
berl et  al., 19921. Der Bereich dieses Starkwindbands definiert die Grenzen des 
Polarwirbels. 
Die innerhalb des Wirbels aus der oberen StratosphÃ¤r absinkenden Luftmassen 
fÃ¼hre die in ihnen enthaltenen SpurengasmischungsverhÃ¤ltniss mit sich. Zwar 
sind auÂ§erhal des Wirbels die Absinkraten u.U. grÃ¶Â§e da die Luft wÃ¤rme ist 
und damit die erreichbaren AbkÃ¼hlrate grÃ¶Â§ sind, jedoch fÃ¼hr hier die AktivitÃ¤ 
planetarischer Wellen zu einer stÃ¤rkere meridionalen Durchmischung als innerhalb 
des Vortex und verhindert vertikale Verschiebungen von MischungsverhÃ¤ltnissen 
Beide Prozesse, die Absinkbewegung innerhalb und die Durchmischung auÂ§erhal 
des Wirbels, verursachen eine scheinbare vertikale Verschiebung von etwa 2-3 km 
wÃ¤hren der Wintermonate [Schoeberl und Hartmann, 19911. 
4.3.2 Unterschiede zwischen arktischem 
und antarktischem Vortex 
Der Polarwirbel der SÃ¼dhemisphÃ¤ ist in der Regel stÃ¤rke ausgeprÃ¤g als der ark- 
tische Vortex. Er Ãœberdeck eine grÃ¶Â§e FlÃ¤che es werden tiefere Temperaturen 
beobachtet und die polare Zirkulation ist Ã¼be einen lÃ¤ngere Zeitraum hin stabil. 
Die Ursachen fÃ¼ die LabilitÃ¤ des arktischen Wirbels sind StÃ¶runge der arkti- 
schen Zirkulation durch planetarische Wellen. Diese periodischen Dichteschwankun- 
gen sind troposphÃ¤rische Ursprungs. Sie werden durch GebirgszÃ¼g angeregt und 
breiten sich in die StratosphÃ¤r aus. Aufgrund der mit der HÃ¶h abnehmenden Luft- 
dichte nimmt die Amplitude der Welle wÃ¤hren ihrer Ausbreitung exponentiell zu 
und fÃ¼hr schlieÂ§lic zu einer lokalen InstabilitÃ¤ der AtmosphÃ¤r mit der Folge der 
Dissipation der Wellenenergie [McIntyre und Palmer, 19831. Eine derartige StÃ¶run 
ist in der Regel von TemperaturerhÃ¶hunge begleitet. So ist beispielsweise im Ja- 
nuar 1992 in der arktischen StratosphÃ¤r eine TemperaturerhÃ¶hun von mehr als 
50 K innerhalb weniger Tage beobachtet worden [Naujokat et al., 19921. Reicht 
die TemperaturerhÃ¶hun aus, um das Vorzeichen des meridionalen Temperaturgra- 
dienten umzukehren und wechselt darÃ¼berhinau die vorherrschende zonale Luft- 
strÃ¶mun ihre Richtung, spricht man von einer StratosphÃ¤renerwÃ¤rmu [Naujokat 
et  al., 19921. 
Aufgrund der unterschiedlichen Orographie der Antarktis sind StÃ¶runge der po- 
laren Zirkulation durch planetarische Wellen in der SÃ¼dhemisphÃ¤ von geringerer 
Bedeutung als in der Arktis. Der Temperaturhaushalt des antarktischen Wirbels 
ist daher in erster Linie strahlungsdominiert. Dies hat zur Folge, daÂ der antarkti- 
sche Vortex bis mindestens Anfang oder Mitte Oktober bestehen bleibt. Der Wirbel 
stabilisiert den chemisch gestÃ¶rte Zustand der StratosphÃ¤r solange, bis die im Ok- 
tober beginnende solare Einstrahlung den katalytischen Ozonabbau initiieren kann 
[Anderson et al., 19911. In der Arktis dagegen fÃ¼hre StÃ¶runge der polaren Zirku- 
lation bereits im Februar zum Einflieaen von Luft subpolarer Herkunft und damit 
zu einem RÃ¼ckgan der erhÃ¶hte ClO-MischungsverhÃ¤ltnisse Zu diesem Zeitpunkt 
ist der grÃ¶Â§ Teil des Wirbels noch nicht von Sonnenlicht beschienen und ein chemi- 
scher Ozonabbau, der in Grad und Ausdehnung mit dem antarktischen vergleichbar 
wÃ¤re tritt nicht auf. 

Kapitel 
MolekÃ¼l und Part ikelst reuung 
Die Laserstrahlen, die das Aerosol-Lidar emittiert, werden von den MolekÃ¼le der 
AtmosphÃ¤r und dem suspendierten partikulÃ¤re Material gestreut und absorbiert. 
Ersteres bezeichnet man als MolekÃ¼lstreuung letzteres als Partikelstreuung, falls 
die Ausdehnung des streuenden Objekts von gleicher GrÃ¶flenordnun wie die Wel- 
lenlÃ¤ng A des eingestrahlten Lichts ist [z.B. Kerker, 1969; Jackson, 1983; van de 
Hulst, 1957; Bohren und Huffman, 19831. Der Spezialfall der Streuung an einer 
optisch homogenen Kugel heiÂ§ Mie-Streuung. Die Wechselwirkung von Licht mit 
Objekten, deren Dimensionen sehr viel grÃ¶Â§ als A sind, wird durch die Gesetze der 
geometrischen Optik beschrieben [z.B. Born und Wolf, 19801. Die Wirkungsquer- 
schnitte fÃ¼ MolekÃ¼l und Partikelstreuung sind abhÃ¤ngi von der WellenlÃ¤ng des 
eingestrahlten Lichts sowie von den optischen Eigenschaften und der Dimension des 
streuenden Teilchens. 
In den folgenden Abschnitten werden einige Aspekte der MolekÃ¼l und Partikel- 
streuung diskutiert, die fÃ¼ die vorliegende Arbeit von Bedeutung sind. Da in den 
Aerosol-Lidar-Messungen neben der IntensitÃ¤ auch die Ã„nderun des Polarisations- 
zustands der emittierten Lichtwelle bestimmt wird, beginne ich die Darstellung mit 
der Definition von Stokes-Vektoren und MÃ¼ller-Matrizen Im Anschlufl wird auf die 
Berechnung von MolekÃ¼l und Partikelstreukoeffizienten eingegangen. 
5.1 Stokes-Vektoren und MÃ¼ller-Matrize 
Im folgenden betrachte ich eine quasi-~onochromatische elektromagnetische Welle 
der Frequenz U mit dem Wellenvektor k,  
Hier bezeichnen eIl  und ei die Einheitsvektoren senkrecht zur Ausbreitungsrichtung 
sowie E l l ( t )  und EJ . (~)  den Betrag der elektrischen FeldstÃ¤rk in Richtung von gIl und 
Auf einer Zeitskala, die deutlich grofler als die inverse Frequenz ist (T > l / v ) ,  
kann die Lichtwelle durch vier GrÃ¶fle charakterisiert werden: die IntensitÃ¤ der L- 
und der 11-Komponente, die Phasendifferenz zwischen der i- und der 11-Komponente 
und der prozentuale Anteil des vollstÃ¤ndi polarisierten Lichts. Es gibt verschiedene 
MÃ¶glichkeite der Darstellung dieser vier-elementigen GrÃ¶Â [van de Hulst, 1957; 
Shurcliff, 1962; Clarke und Grainger, 1971; Bohren und Huffman, 19831. Ungeachtet 
der differierenden Definitionen bezeichnet man diese GrÃ¶Â als Stokes-Vektor f' = 
(Pl, P2, P3, P4). Ich folge der Notation von Bohren und Huffman [1983], 
PI = ( Â £ 1  E i  + Â£. E:) 
P2 = ( Â £ 1  E i  - EL Â£1 
P3 = (El /  E i  + EJ. E i )  
P4 = i (El l  E1 - Ei E;) . 
Die zeitliche Mittelung, angedeutet durch die eckigen Klammern, erfolgt Ã¼be inen 
Beobachtungszeitraum T ^> l / z / .  Ei  ist die komplex Konjugierte von Eil. P1 ist 
proportional zur GesamtintensitÃ¤ der Lichtwelle, P2 ist proportional zur IntensitÃ¤ 
des parallel (0') oder senkrecht (90') polarisierten Anteils, P3 ist proportional zur 
IntensitÃ¤ des unter 45' oder 135' polarisierten Anteils und P4 ist proportional zur 
IntensitÃ¤ des zirkular polarisierten Anteils [Bohren und Huffman, 19831. Da im 
Rahmen dieser Arbeit die AbsolutbetrÃ¤g von LichtintensitÃ¤te nicht von Belang 
sind, identifiziere ich im folgenden Pi mit der GesamtintensitÃ¤t Entsprechend ver- 
fahre ich fÃ¼ P2, Pa und P4. Der polarisierte Anteil der Lichtwelle ist gegeben durch 
Man bezeichnet p als Polarisationsgrad [van de Hulst, 1957; Bohren und Huffman, 
19831, VollstÃ¤ndi parallel oder senkrecht polarisiertes Licht besitzt demnach einen 
Polarisationsgrad von eins. FÃ¼ parallel bzw. senkrecht linear polarisiertes Licht 
(P3 = 0 = P4) definiere ich die Depolarisation 8 durch die Beziehung 
Beschreibt der Stokes-Vektor 3 die aus einem AtmosphÃ¤xenvolume zurÃ¼ckgestreut 
Lichtwelle, werde ich im folgenden S auch als Volumendepolarisation bezeichnen. 
Aufgrund der LinearitÃ¤ der elektromagnetischen Wechselwirkung kÃ¶nne die 
Komponenten des Stokes-Vektors einer gestreuten Lichtwelle PT als Linearkombina- 
tion der Stokes-Komponenten des einfallenden Lichts Pe dargestellt werden, 
? Â ¥ = F *  
Die 4x4-Matrix F bezeichnet man als MÃ¼ller-Matrix Jeder StreuprozeÂ lÃ¤Â sich in 
eindeutiger Weise durch eine MÃ¼ller-Matri beschreiben. Dies gilt fÃ¼ die Streuung 
an MolekÃ¼le oder Partikeln, aber auch fÃ¼ die Transmission durch Linearpolarisa- 
toren oder VerzÃ¶gerungsplatte und fÃ¼ die Reflexion an OberflÃ¤chen 
5.2 MolekÃ¼l t reuung 
Die Streuung einer elektromagnetischen Welle an MolekÃ¼le oder Atomen bezeichnet 
man als MolekÃ¼lstreuung Das Streuspektrum enthÃ¤l Komponenten der Rayleigh- 
Streuung und der Vibrations-Raman-Streuung [Young, 19811. Letztere werden durch 

Den totalen Rayleigh-Streuquerschnitt erhÃ¤l man durch Integration von Gl. 5.1 
Ã¼be den gesamten Raumwinkel 
Aus Gl. 5.2 und 5.3 folgt, daÂ das VerhÃ¤ltni von totalem Rayleigh-Streuquerschnitt 
zu Rayleigh-RÃ¼ckstreuquerschnit eine Konstante ist, 
Im folgenden werde ich L^ auch als Rayleigh-Streuverhdtnis bezeichnen. Die 
Depolarisation des Lidar-RÃ¼ckstreulicht fÃ¼ einen linear polarisierten, einfallenden 
Strahl ist durch 
gegeben. 
5.2.2 Streu- und Extinktionskoeffizienten 
FÃ¼ die Auswertung der Lidar-Daten erweist sich die Verwendung des Rayleigh- 
RÃ¼ckstreukoeffiziente als sinnvoll. Er ist gegeben durch 
bezeichnet die MolekÃ¼lteilchendichte In analoger Weise ist der Rayleigh-Ex- 
tinktionskoeffizient definiert, 
Ã £ ~ o  ist der durch Absorption verursachte Beitrag zum Extinktionskoeffizienten. 
5.2.3 Linienbreiten 
Die Linienbreite im Streuspektrum ist beeinfluat durch die natÃ¼rlich Linienbreite 
und die Doppler-Verbreiterung. Dieser Abschnitt enthÃ¤l eine AbschÃ¤tzun darÃ¼ber 
inwieweit Linienverbreiterung unter atmosphÃ¤rische Bedingungen berÃ¼cksichtig 
werden muÂ§ 
Die endliche Lebensdauer angeregter EnergiezustÃ¤nd eines MolekÃ¼l fÃ¼hr zu 
einer natÃ¼rliche Linienbreite (FWHM) von [z.B. Measures, 19841 
wobei T die Lebensdauer des angeregten Zustands und C die Lichtgeschwindigkeit 
bezeichnet. Mit T = 1 0 '  sec und A = 532 nm ergibt sich eine Linienbreite von 
etwa 0,01 pm. Diese Linienbreite liegt um fast sechs GrÃ¶flenordnunge unter den 
Halbwertsbreiten der im Detektor des Aerosol-Lidars verwendeten Interferenzfilter 
und wird daher im folgenden vernachlÃ¤ssig (vgl. Abschnitt 7.4). 
Ein MolekÃ¼l das sich in Richtung des einfallenden Strahls mit der Geschwindig- 
keit vz bewegt, wird aufgrund des Doppler-Effekts Licht mit der Frequenzverschie- 
bung 
emittieren. uo bezeichnet die Frequenz des Streulichts im Bezugssystem des Mo- 
lekÃ¼ls Unter der Annahme einer Maxwellschen Geschwindigkeitsverteilung erhÃ¤l 
man eine Linienbreite (FWHM) von 
m bezeichnet die mittlere MolekÃ¼lmasse FÃ¼ Ao = 532 nm und T = 220 K betrÃ¤g 
die Linienbreite 1,5 pm. Die Dopplerlinienbreite ist damit fast vier GrÃ¶flenordnunge 
geringer als die Breite der Interferenzfilter und wird daher im folgenden ebenso wie 
die natÃ¼rlich Linienbreite nicht berÃ¼cksichtigt 
5.3 Mie- Streuung 
Die Streuung von elektromagnetischen Wellen an Objekten, deren Ausdehnung mit 
der WellenlÃ¤ng des eingestrahlten Lichts vergleichbar ist, bezeichnet man als Parti- 
kelstreuung. Nur fÃ¼ wenige, spezielle Teilchenformen existieren analytische LÃ¶sun 
gen dieses Streuproblems. Die fÃ¼ Aerosoluntersuchungen wichtigste analytische 
LÃ¶sun ist die Streuung an einer homogenen Kugel (Mie-Streuung). In den ver- 
gangenen Jahren sind auch fÃ¼ komplexere Teilchenformen Algorithmen zur Be- 
rechnung von Wirkungsquerschnitten entwickelt worden [z.B. Chylek et  al., 1976; 
Wiscombe, 1980; Mugnai und Wiscombe, 19861. Ein gemeinsames Merkmal aller 
dieser LÃ¶sunge ist, daÂ sie nur mit hohem numerischen Aufwand auswertbar sind. 
Ich beschrÃ¤nk mich daher im folgenden auf den vergleichsweise einfachen Fall der 
Mie-Streuung. 
Die Dimensionen, die das Streuproblem charakterisieren, sind der Kugelradius r 
und die WellenlÃ¤ng A des einfallenden Lichts. Daraus ergibt sich, daÂ die Streueffi- 
zienz Qstr, d.h. der auf das geometrische Profil der Kugel normierte Wirkungsquer- 
schnitt 
nur von dem dimensionslosen Quotienten r / A  abhÃ¤ngt Man definiert daher eine 
dimensionslose GrÃ¶f3 als 
und bezeichnet sie als GrÃ¶i3enparameter 
5.3.1 Mie-Streueffizienzen 
Die Berechnung der Streueffizienzen erfolgt durch Entwicklung der 2 - ~ e l d e r  inner- 
halb und auoerhalb der Kugel nach Vektorkugelfunktionen unter BerÃ¼cksichtigun 
der Stetigkeit der Feldkomponenten senkrecht zur KugeloberflÃ¤che Die MÃ¼ller 
Matrix fÃ¼ RÃ¼ckwÃ¤rtsstreuu an einer homogenen Kugel mit dem Brechungsin- 
dex m ist gegeben durch [Bohren und Huffman, 19831 
wobei 
j n (x )  und h F ( x )  sind die sphÃ¤rische Bessel- und sphÃ¤rische Hankel-Funktionen. 
Aus der Form der MÃ¼ller-Matri in Gl. 5.6 ist zu erkennen, daÂ Mie-Streuung 
unter RÃ¼ckwÃ¤rtsrichtu den Polarisationsgrad der einlaufenden Lichtwelle beim 
Streuprozef3 nicht Ã¤ndert Dies ist ein wesentlicher Unterschied zur Rayleigh-Streu- 
ung, die nach Gl. 5.5 fÃ¼ RÃ¼ckwÃ¤rtsstreuu eine Depolarisation von 8^  = 0,0141 
verursacht. 
Die RÃ¼ckstreueffizien QRck berechnet sich zu [Bohren und Huffman, 19831 
GrÃ¶ÃŸenparamet 
Abbildung 5.1: Die RÃ¼ckstreu und Extinktionseffizienz einer Kugel mit dem Brechungsindex 
1,45 - i 0 als Funktion des GrÃ–Benparameter X = 271- r/A.  
Die Extinktionseffizienz QExt ist durch die Reihenentwicklung 
gegeben [Bohren und Huffman, 19831. %(X) bezeichnet den Realteil von X. 
5.3.2 Streu- und Ext inktionskoeffizienten 
Ebenso wie fÃ¼ Rayleigh-Streuung kann man auch fÃ¼ Mie-Streuung Extinktions- 
und Ruckstreukoeffizienten definieren. Da Partikel mit unterschiedlichen Radien 
unterschiedliche Streueffizienzen aufweisen, sind die Wirkungsquerschnitte mit der 
GrÃ–Benverteilun dNAer/dr zu wichten. Der Mie-Ruckstreukoeffizient ist daher ge- 
geben durch 
Entsprechend definiert man den Mie-Extinktionskoeffizienten, 
Analog zu Gl. 5.4 bezeichne ich im folgenden das VerhÃ¤ltni 
als Mie-StreuverhÃ¤ltnis Im Gegensatz zu L^ weist LAer eine deutliche AbhÃ¤ngig 
keit von WellenlÃ¤ng und Brechungsindex auf. 
5.3.3 Numerische Berechnung 
In der Literatur existieren optimierte Algorithmen zur numerischen Berechnung der 
Funktionen jn(x) und h^(x) sowie zur Bestimmung des Abbruchkriteriums in den 
Entwicklungen in Gl. 5.7 und 5.8 [Wiscombe, 1980; Bohren und Huffman, 19831. 
FÃ¼ die vorliegende Arbeit sind die in Bohren und Huffman [I9831 verÃ¶ffentlichte 
Algorithmen verwendet worden. 
Abb. 5.1 zeigt die RÃ¼ckstreu und Extinktionseffizienz einer Kugel mit dem Bre- 
chungsindex 1,45 - i O  als Funktion des GroBenparameters X.  FÃ¼ X < 1 ist die 
Streueffizienz proportional zu r4 (Rayleigh-Streuung), X S> 1 ist der Bereich der 
geometrischen Optik. Charakteristisch fÃ¼ Mie-Streueffizienzen sind die Interferenz- 
strukturen im Bereich X > 1. Diese Strukturen werden durch Wellen verursacht, 
die sich auf der OberflÃ¤ch der Kugel ausbreiten und je nach Kugelradius und Wel- 
lenlÃ¤ng konstruktiv oder destruktiv interferieren. 

Detektorsignale in hoher zeitlicher AuflÃ¶sun ab. Aus der Zeitdifferenz t zwischen 
Emission und Detektion lÃ¤Â sich die HÃ¶h z berechnen, in der der StreuprozeB 
stattgefunden hat, 
Die HÃ¶henauflÃ¶su eines Lidars wird theoretisch durch die PulslÃ¤ng des emit- 
tierten Lasersignals T begrenzt; in der Praxis liegt die erreichte HÃ¶henauflÃ¶su 
mindestens eine GrÃ¶Â§enordnu darÃ¼be [Measures, 19841. 
In AbhÃ¤ngigkei von der untersuchten Fragestellung werden verschiedene Lidar- 
Verfahren eingesetzt. Zu den wichtigsten zÃ¤hle die folgenden drei Verfahren: 
Das Rayleigh- oder RÃ¼ckstreu-Lida detektiert auf der emittierten Wellen- 
lÃ¤nge Das delektierte Spektrum umfaÂ§ in der Regel die Cabannes-Linie und 
die Rotations-Raman-Linien. 
Das Differential absorption lidar oder DIAL-Lidar bestimmt HÃ¶henprofil von 
Spurengaskonzentrationen. Dies wird durch Emission zweier WellenlÃ¤nge 
erreicht. Eine WellenlÃ¤ng ist auf eine Absorptionslinie des zu messenden 
Spurengases abgestimmt, die zweite liegt im Bereich neben der Linie. Durch 
Vergleich beider RÃ¼ckstreusignal assen sich HÃ¶henprofil von Spurengaskon- 
zentrationen berechnen. 
Die MolekÃ¼l der AtmosphÃ¤x emittieren nach dem Einstrahlen einer Licht- 
welle neben der Cabannes-Linie auch Raman-verschobene Linien, wobei die 
Frequenzverschiebung zwischen eingestrahlter und emittierter Linie charak- 
teristisch fÃ¼ ein bestimmtes MolekÃ¼ ist. Lidar-Systeme, die zusÃ¤tzlic zum 
elastischen Signal diese Raman-Linien detektieren, bezeichnet man als Raman- 
Lidar. Ein Raman-Lidar erlaubt die Separation der durch Streuung an Aero- 
solen und und der durch Streuung an MolekÃ¼le verursachten BeitrÃ¤g zum 
RÃ¼ckstreusignal da im Partikelstreuspektrum keine Raman-Linien vorhanden 
sind. 
Da die dieser Arbeit zugrundeliegenden Messungen mit einem RÃ¼ckstreu-Lida 
durchgefÃ¼hr worden sind, werde ich mich in der folgenden Diskussion auf diesen 
Lidar-Typ beschrÃ¤nken 
6.1 Lidar-Gleichung fÃ¼ unpolarisiertes Licht 
Der Zusammenhang zwischen den physikalischen AtmosphÃ¤renparameter und dem 
MeÂ§signa wird durch die Lidar-Gleichung beschrieben. Ich stelle zunÃ¤chs die 
Lidar-Gleichung fÃ¼ ein RÃ¼ckstreu-Lida unter der Annahme eines vollstÃ¤ndi de- 
polarisierten Emissionsstrahls vor. In Abschnitt 6.2 wird die Diskussion auf den 
Fall polarisierter Emission erweitert. Die IntensitÃ¤ des wÃ¤hren des Zeitintervalles 
[2z/c,2(z + Az)/c] im Detektor nachgewiesenen Streulichts Pd(z ,  A) ist zunÃ¤chs 
proportional der Energie des emittierten Laserpulses Pe(A). Sie ist zweitens pro- 
portional der Summe der RÃ¼ckstreukoeffiziente ÃŸhy(A z) + ÃŸAer(A z). Drittens ist 

Die WellenlÃ¤ngenabhÃ¤ngigke von a g  und ÃŸAe ist in der Regel geringer als 
A 4  und liegt daher noch unterhalb dieser Werte. RÃ¼ckstreu und Extinkti- 
onskoeffizienten kÃ¶nne folglich in guter NÃ¤herun Ã¼be den Spektralbereich 
als konstant angesehen werden. 
6.2 Lidar-Gleichung fÃ¼ polarisiertes Licht 
EnthÃ¤l das Emissions- oder Streusignal einen polarisierten Anteil, muÂ die skalare 
Lidar-Gleichung durch eine Beziehung fÃ¼ die Stokes-Vektoren ersetzt werden [z.B. 
Kavaya, 1987; Anderson, 19891, 
Es bezeichnet 
F h y  die Rayleigh-Streumatrix fÃ¼ RÃ¼ckwÃ¤rtsstreuun 
FAer(z) die Partikelstreumatrix fÃ¼ RÃ¼ckwÃ¤rtsstreuun 
Pe(A) den Stokes-Vektor des mit der WellenlÃ¤ng A 
emittierten Laserlichts und 
PT{z, A)  den Stokes-Vektor des in der HÃ¶h z gestreuten Laserlichts 
vor Eintritt in Teleskop und Detektor. 
+ 
In der Regel Ã¤nder ein realer Detektor den Polarisationszustand des Streusignals PT, 
Hier bezeichnet Dk die MÃ¼ller-Matri des k-ten Detektorkanals und P'1 den Stokes- 
Vektor des Lichts, dem der Photodetektor im Kanal k ausgesetzt ist. Die Rayleigh- 
Streumatrix fÃ¼ einen Streuwinkel von 180' hat die Form [van de Hulst, 1957; Bohren 
und Huffman, 19831 
mit dem molekularen Anisotropiefaktor e (vgl. Abschnitt 5.2). Unter der Annahme 
einer isotropen, spiegelsymmetrischen Partikelverteilung ist die Streumatrix FAer 
gegeben durch [van de Hulst, 19571 
Da die Form der Partikel in der Regel hÃ¶henabhÃ¤ng ist, sind die positiven Para- 
meter a ( z )  und b(z) Funktionen von z.  FÃ¼ sphÃ¤risch Partikel gilt a = 1 = b. Der 
Vorfaktor in Gl. 6.4 garantiert, daÂ Gl. 6.2 fÃ¼ unpolarisierte Emission in die skalare 
Form der Lidar-Gleichung Ã¼bergeht 
Im folgenden verzichte ich der Ãœbersichtlichkei wegen auf die Indizierung mit 
dem Kanalindex k.  Ist die Quantenausbeute der Photodetektoren unabhÃ¤ngi vom 
Polarisationszustand des eingestrahlten Lichts, hangt die ZÃ¤hlrat Z(z) im k-ten 
Detektorkanal nur von der ersten Komponente von Pd ab. Unter der Voraussetzung, 
daÂ der Photodetektor nicht Ãœbersteuer wird, gilt daher 
C bezeichnet die Detektorempfindlichkeit und Zu die UntergrundzÃ¤hlrat im  Ka- 
nal k. 
FÃ¼ parallel bzw. senkrecht linear polarisiertes Emissionslicht (Fe = (Pf, P;, 0,O)) 
verbleiben von Gl. 6.2 nur zwei nichttriviale Gleichungen, die skalare Lidar-Glei- 
chung und eine Gleichung, die die Depolarisation des RÃ¼ckstreusignal beschreibt, 
Fiir die Berechnung von ÃŸAer(z A ) wird Gl. 6.7 verwendet. Gl. 6.8 in Kombina- 
tion mit Gl. 6.7 gestattet die Bestimmung der Volumendepolarisation (vgl. Ab- 
schnitt 8.2). Wie die Diskussion des Klett-Verfahrens zur Berechnung von RÃ¼ck 
streukoeffizienten in Abschnitt 8.3 zeigen wird, genÃ¼g fÃ¼ die Berechnung von ÃŸAe 
die Kenntnis von P"(z, X) bis auf eine multiplikative Konstante. 
Der aus Lidar-Messungen abgeleitete Aerosolgehalt in der AtmosphÃ¤r wird Ã¼bli 
cherweise in Form des RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss angegeben. Das RÃ¼ckstreuverhÃ¤l 
nis R ist definiert als 
Fiir eine aerosolfreie AtmosphÃ¤r nimmt R den Wert eins an. Ebenso wie das Vo- 
lumenmischungsverhÃ¤ltni eines Tracers ist das RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn auf einer Zeit- 
skala, wahrend der die Zusammensetzung und die GrÃ¶flenverteilun des Aerosols als 




Seit Sommer 1988 betreibt das Alfred-Wegener-Institut in Zusammenarbeit mit dem 
Institut fÃ¼ Umweltphysik der UniversitÃ¤ Bremen ein DIAL-Ozon-Lidar an der 
deutschen Arktisforschungsstation (Koldewey-Station) in ~ ~ - A l e s u n d  auf Spitzber- 
gen (7g0N, 12'0). In den Wintern 1988189 und 1989/90 wurde die Auswertung der 
Ozon-Lidar-Messungen durch das Auftreten von polaren stratosphÃ¤rische Wolken 
(PSW) erschwert. Wie in Abschnitt 1.2 erlÃ¤uter worden ist, haben PSW eine zen- 
trale Funktion fÃ¼ die gestÃ¶rt StratosphÃ¤renchemi n der Antarktis, die fÃ¼ Ozon- 
abbauprozesse wÃ¤hren des antarktischen FrÃ¼hling verantwortlich ist. FÃ¼ die Be- 
antwortung der Frage, inwieweit man die antarktischen VerhÃ¤ltniss auf die Arktis 
Ãœbertrage kann, ist eine quantitative Charakterisierung des stratosphÃ¤rische Aero- 
sols erforderlich. Weitere Fragestellungen ergaben sich nach dem Vulkanausbruch 
auf den Philippinen im Juni 1991. Falls vulkanisches Aerosol als Tracer fungiert, bie- 
tet die Beobachtung der zeitlichen und rÃ¤umliche Entwicklung des Aerosolgehalts 
die MÃ¶glichkeit zum VerstÃ¤ndni dynamischer Prozesse in der mittleren AtmosphÃ¤r 
beizutragen. Im Rahmen dieser Arbeit wurde daher fÃ¼ die EASOE-Mefikampagne 
(European Arctic Stratospheric Ozone Experiment) im Winter 1991/92 der Aufbau 
und Einsatz eines Aerosol-Lidars geplant. 
Aus zeitlichen und finanziellen GrÃ¼nde wurde auf die Entwicklung eines ei- 
genstÃ¤ndige Aerosol-Lidars verzichtet und stattdessen das DIAL-Lidar fÃ¼ Aero- 
soluntersuchungen erweitert. Dabei mufite die uneingeschrÃ¤nkt FunktionalitÃ¤ im 
Hinblick auf die Ozonmessungen erhalten bleiben. Das DIAL-Lidar emittiert bei 
WellenlÃ¤nge von 308 und 353 nm (UV). Durch Einbau eines Nd:YAG-FestkÃ¶rper 
lasers und eines zweiten Aussendezweigs stehen zusÃ¤tzlic die EmissionswellenlÃ¤nge 
532 nm (VIS) und 1064 nm (IR) zur VerfÃ¼gung FÃ¼ die Detektion dieser vier Wel- 
lenlÃ¤nge wurde ein neuer MehrwellenlÃ¤ngendetekto aufgebaut. Ein fÃ¼nfte Detek- 
torkanal bestimmt die Depolarisation bei 532 nm. Die beiden VIS-KanÃ¤l werde ich 
im folgenden auch als Polarisations- und Depolarisationskanal bezeichnen. Da das 
Datenaufnahmesystem des DIAL-Lidars modular aufgebaut ist, war die Erweiterung 
von zwei auf vier KanÃ¤le problemlos mÃ¶glich Die Datenaufnahme im IR-Kanal 
wurde als unabhÃ¤ngige System auf PC-Basis realisiert. 
Die Umbauphase begann im November 1990 mit dem Einbau des Nd:YAG-Lasers. 
Erste Testmessungen mit dem DIAL-Detektor konnten im Januar 1991 durchgefÃ¼hr 
werden. Nach der Entwicklung und dem Einbau des MehrwellenlÃ¤ngendetektor 
im SpÃ¤therbs 1991 wurde das Aerosol-Lidar am 25. November 1991 in Betrieb 
genommen. WÃ¤hren der Wintermefikampagne 1991192 arbeitete das Aerosol-Lidar 
auf den zwei UV-WellenlÃ¤nge (308 und 353 nm) und der VIS-WellenlÃ¤ng (532 nm). 
In einem weiteren Detektorkanal wurde die Depolarisation des RÃ¼ckstreusignal bei 
532 nm bestimmt. 
Der Ausbau des Aerosol-Lidars war im November 1992 mit der Inbetriebnahme 
des IR-Empfangszweigs abgeschlossen. Dieser detektiert das Streulicht des bei einer 
WellenlÃ¤ng von 1064 nm emittierten Laserlichts unter Verwendung eines empfindli- 
chen IR-Halbleiterdetektors. Im Winter 1992193 standen damit vier WellenlÃ¤ngen 
kanÃ¤l im ultravioletten (UV), sichtbaren (VIS) und infraroten (IR) Spektralbereich 
sowie ein Depolarisationskanal zur VerfÃ¼gung 
Das Aerosol-Lidar besteht aus fÃ¼n mechanischen, optischen und elektronischen 
Komponenten. 
0 Als Laserlichtquelle dienen zwei leistungsstarke Lasersysteme, die Energie in 
drei spektralen Bereichen mit hoher Pulsenergie und Pulsrate bereitstellen. 
Die Aussendeoptik lenkt die Laserpulse vertikal in die A t m o ~ p h ~ r e .  Eine 
Strahlaufweitung im UV-Kanal verringert die Divergenz des emittierten La- 
serstrahl~. 
Mittels eines Spiegelteleskops in Newton-Montierung werden die RÃ¼ckstreusi 
gnale aufgefangen und in den Detektor fokussiert. 
Der Detektor separiert das RÃ¼ckstreusigna in die verschiedenen WellenlÃ¤ngen 
komponenten und bestimmt zusÃ¤tzlic fÃ¼ eine WellenlÃ¤ng die Depolarisation. 
Die RÃ¼ckstreusignal werden mit empfindlichen und rauscharmen Photodetek- 
toren nachgewiesen, die alle im PhotonenzÃ¤hlmodu arbeiten. 
Eine rechnergestÃ¼tzt Datenaufnahme nimmt die von den Photodetektoren er- 
zeugten ZÃ¤hlpuls in VielkanalzÃ¤hler auf. Ein Rechner steuert die Datenauf- 
nahmeelektronik, speichert die ZÃ¤hlrate periodisch ab und fÃ¼hr eine einfache 
Datenanalyse fÃ¼ die Kontrolle und Steuerung des Instrumentes durch. 
Abb. 7.1 zeigt eine schematische Darstellung des Aerosol-Lidars. Ein Excimer- 
und ein Nd:YAG-Laser erzeugen Laserpulse der WellenlÃ¤nge 308, 532 und 1064 nm. 
Mit Hilfe einer Raman-Zelle (in der Abbildung nicht gezeigt) wird ein Teil der UV- 
Laserlichts in Licht der WellenlÃ¤ng 353 nm konvertiert. Ein Teleskop fokussiert 
die RÃ¼ckstreusignal in den MehrwellenlÃ¤ngendetektor Ein schnellaufendes FlÃ¼gel 
rad (Chopper) verhindert, daÂ intensives Streulicht aus den untersten Schichten der 
AtmosphÃ¤r die Photodetektoren Ã¼bersteuert Dichroitische Strahlteiler separieren 
das Signal in die vier WellenlÃ¤ngenkanÃ¤l Interferenzfilter dienen der ErhÃ¶hun 
des Signal-zu-Rausch-VerhÃ¤ltnisse und der Verbesserung der Kanaltrennung. Die 
ZÃ¤hlrate der Photodetektoren werden in VielkanalzÃ¤hler eingelesen und von zwei 
Rechnern weiterverarbeitet und abgespeichert. Ein optischer Signalgeber am Chop- 
per liefert den Zeittakt fÃ¼ die Emission der Lasersignale und die Datenaufnahme. 
In den folgenden Abschnitten werden die Komponenten des Aerosol-Lidars be- 
schrieben. 
Trigger 
Chopper n Teleskop Excimer 
Abbildung 7.1: Schematische Darstellung des MehrwellenlÃ¤ngen-Aerosol-Lidars 
7.1 Laser licht quellen 
Da die RÃ¼ckstreuintensitÃ¤t aufgrund der abnehmenden Luftdichte exponentiell 
mit der HÃ¶h abnehmen, sind fÃ¼ stratosphÃ¤risch Lidar-Untersuchungen leistungs- 
starke Laser, groÂ§ Teleskope und empfindliche Photodetektoren erforderlich. Als 
Laserlichtquellen werden daher zwei Lasersysteme hoher Pulsenergie und Repetiti- 
onsrate eingesetzt. Beide Systeme sind kommerziell erhÃ¤ltlich FÃ¼ die Erzeugung 
des UV-Laserlichts bei 308 nm wird der Excimer-Laser des DIAL-Lidars verwendet. 
Die IR- und VIS-WellenlÃ¤nge (1064 und 532 nm) liefern die Fundamentale und die 
zweite Harmonische eines Nd:YAG-Lasers. 
Als Quelle fÃ¼ die Erzeugung von Laserlicht bei 532 und 1064 nm wird der gepulste 
Nd:YAG-FestkÃ¶rperlase NY 61-30 des Herstellers Continuum eingesetzt. Dieses 
GerÃ¤ zeichnet sich durch kompakte Bauform bei hoher Ausgangsleistung aus. FÃ¼ 
den Betrieb ist eine 220 V Stromversorgung und ein Wasseranschlufi erforderlich. 
Alle optischen Komponenten einschliefilich des Verd~~plerkristal ls  zur Erzeugung 
Hersteller Continuum 
Nd:YAG NY 61-30 




- ,  
~asserversorgung 1 11-15 llmin 
0,5 mrad 
zirkular 1 vertikal 
3 % 1 4,5% 
Tabelle 7.1: Die technischen Daten des Nd:YAG-FestkÃ¶rperlaser NY 61-30. Die angegebenen 
Pulsenergien beziehen sich auf den Betrieb mit Frequenzverdoppler. 
der ersten Harmonischen sind in dem 90 X 30 X 30 cm groÂ§e Laserkopf untergebracht. 
Die Spannungsversorgung, die KÃ¼hleinhei und der Steuerungsrechner befinden sich 
in einem separaten Modul. Die wichtigsten technischen Daten des GerÃ¤te sind in 
Tabelle 7.1 aufgelistet [Continuum, 19901. 
Der NY 61-30 verfÃ¼g Ã¼be eine Oszillator- und eine VerstÃ¤rkerstufe Beide YAG- 
StÃ¤b werden mittels einer Blitzlampe optisch gepumpt. Zur ErhÃ¶hun der Puls- 
energie und zum Erreichen kurzer PulslÃ¤nge ist der Laser mit einer GÃ¼teschaltun 
ausgestattet. Der Verdopplerkristall erzeugt die zweite Harmonische aus der Funda- 
mentalwellenlÃ¤ng von 1064 nm. Durch Verkippen des Kristalls wird auf maximale 
Pulsenergie bei 532 nm justiert. Die nominelle Blitzlampenfrequenz des ND 61-30 
betrÃ¤g 30 Hz. Aufgrund der Ausdehnung des optischen Mediums kÃ¶nne hÃ¶her 
Frequenzen eine Fokussierung des Laserstrahls innerhalb der YAG-StÃ¤b verursa- 
chen und damit zur ZerstÃ¶run des Lasermediums fÃ¼hren Frequenzen niedriger als 
30 Hz gefÃ¤hrde zwar keine optischen Komponenten, erhÃ¶he aber die Divergenz 
des emittierten Lichts. Aufgrund von Problemen mit der Netzspannungsversorgung 
konnte der Laser im Winter 1991/92 nur mit einer Frequenz von 25 Hz betrie- 
ben werden. Die vergroflerte Divergenz des Sendestrahls fÃ¼hrt unter ungÃ¼nstige 
UmstÃ¤ade zu einem unvollstÃ¤ndige StrahlÃ¼berlapp 
FÃ¼ den Einsatz des Nd:YAG-Lasers als Lidar-Lichtquelle muÂ die MÃ¶glichkei 
einer externen Triggerung bestehen. Der NY 61-30 benÃ¶tig zwei Triggerpulse. Der 
erste Puls zÃ¼nde die Blitzlampe, die das Lasermedium optisch pumpt. Nach etwa 
280 psec schaltet ein zweiter Puls den Guteschalter durch und startet damit die La- 
seraktivitÃ¤t FÃ¼ eine maximale Pulsenergie ist die genaue Justage der Zeitdifferenz 
zwischen erstem und zweitem Triggersignal erforderlich. 
Die VerlustwÃ¤rm der Nd:YAG-StÃ¤b wird von einem geschlossen Wasserkreis- 
lauf abgefÃ¼hrt Dieser PrimÃ¤rkÃ¼hlkre ist Ã¼be inen WÃ¤rmetausche mit einem se- 
kundÃ¤re KÃ¼hlkreislau verbunden, der vom Hersteller fÃ¼ den offenen Betrieb an ei- 
nem normalen Wasseranschlufl ausgelegt ist. Da der Lidar-Container in ~ ~ - A l e s u n d  
nicht an das Wasserleitungsnetz angeschlossen ist, wird der zweite KÃ¼hlkreislau 
mit einer UmwÃ¤lzpump und einem ausgedienten Radiator auf dem Container-Dach 
realisiert. Zusatz von Frostschutzmittel verhindert das Einfrieren des SekundÃ¤rkreis 
1 Pulsenergie 1 ca. 150 mJ 1 






EMG 150 TMSC 
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max. 40 Hz 
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laufes auch bei Temperaturen unter -30Â°C Der Aufbau hat sich in der geschilder- 






FÃ¼ die Erzeugung des UV-Laserlichts bei 308 nm wird ein XeCl-Excimer-Gaslaser 
des Herstellers Lambda Physik eingesetzt. Die wichtigsten Systemparameter sind in 
Tabelle 7.2 zusammengefaÂ§t Ein Teil der Laserenergie wird in einer mit Hz gefÃ¼llte 
Raman-Zelle zu Strahlung mit der WellenlÃ¤ng 353 nm (1. Stokes-Linie) konvertiert 
[Werner et al., 19831. Eine detaillierte Beschreibung des Lasers sowie der Justage 
der Raman-Zelle findet sich in [Steinbrecht, 19871. 
32 GHz 
7.2 Aussendeoptik 
Die Aussendeoptik lenkt die Laserpulse, die horizontal aus den Laserquellen emittiert 
werden, vertikal in die AtmosphÃ¤re Die Stellung der Aussendespiegel ist justierbar, 
um einen vollstÃ¤ndige Ãœberlap des Sendestrahls mit dem Teleskopgesichtsfeld ein- 
stellen zu kÃ¶nnen Das Emissionslicht des Nd:YAG und des Excimers wird separat 
durch zwei voneinander unabhÃ¤ngig Aussendeoptiken gefÃ¼hrt 
Die Aussendeoptik des UV-Zweigs besteht aus einem System von drei Spiegeln. 
Ãœbe einen 2-Zoll-UV-Spiegel wird der Strahl durch ein Aufweitungsteleskop gelei- 
tet. Das Teleskop besteht aus einem Konvexspiegel der Brennweite f = -175 mm 
und einem Konkavspiegel mit einer Brennweite von f = 1750 mm. Diese Anord- 
nung liefert eine Strahlaufweitung von 1:10 und verringert damit die Divergenz des 
emittierten Laserstrahls um eine GrÃ–Benordnung In Abb. 7.2 ist die StrahlfÃ¼hrun 
dargestellt. Die Justage des StrahlÃ¼berlapp erfolgt Ã¼be zwei Differentialmikro- 
meterschrauben am Konkavspiegel. MeBfÃœhle ermÃ¶gliche die Kontrolle und das 
Reproduzieren der Einstellungen. 
FÃ¼ den VIS-Kanal wird auf eine Strahlaufweitung verzichtet. Die Aussendeoptik 
besteht aus einem 2-Zoll-Spiegel, der in einem kardanischen Halter eingefaBt ist. 
Der Spiegel ist mit einer hochreflektierenden Beschichtung fÃ¼ 532 und 1064 nm 
versehen. 
Abbildung 7.2: StrahlfÃ¼hrun der Aussendeoptik des Aerosol-Lidars. Die Abbildung zeigt das 
TeleskopgerÃ¼s mit den Aussendeoptiken. Die Aussendestrahlen treten horizontal von rechts in den 
Teleskopraum ein. Der Nd:YAG-Strahl (oben) wird ohne Aufweitung in die AtmosphÃ¤r emittiert, 
der Excimer-Strahl (unten) wird Ã¼be eine Kombination von Plan-, Konvex- und Konkavspiegeln 
um einen Faktor 10 aufgeweitet. 
In der Meakampagne 1991192 wurde der StrahlÃ¼berlap durch Verkippen des 
kardanischen Spiegelhalters mittels zweier Differentialmikrometerschrauben justiert. 
Da diese manuelle Justagemethode insbesondere bei tiefen Temperaturen Probleme 
bereitet hat, sind die Mikrometerschrauben fÃ¼ die Winterkampagne 1992193 durch 
motorgetriebene Linearversteller ersetzt worden. Die Motoren werden durch eine 
Kontrolleinheit angesteuert, die Ã¼be die serielle Schnittstelle mit einem Rechner 
verbunden ist. Die Antriebe bewÃ¤hrte sich auch bei Betriebstemperaturen bis 
-30Â°C 
7.3 Teleskop 
FÃ¼ die Detektion der RÃ¼ckstreusignal wird das Spiegelteleskop des DIAL-Lidars 
verwendet. Der PrimÃ¤rspiege ist ein sphÃ¤rische Zerodur-Spiegel, dessen Spie- 
gelflÃ¤ch einen Durchmesser von 600 mm besitzt. Sein ~ffnun~sverhÃ¤ltni betrÃ¤g 
f/4. Der durch die sphÃ¤risch Aberration des Spiegels verursachte Streukreis hat 
einen Durchmesser von etwa 0,7 mm. Wegen des beschrÃ¤nkte Raums, der fÃ¼ 
den Aufbau des Detektors zur VerfÃ¼gun stand, wurde ein modifizierter Newton- 
Aufbau gewÃ¤hlt Abb. 7.3 zeigt den Strahlengang durch das Teleskop. 1560 mm 
Ã¼be dem PrimÃ¤rspiege ist unter einem Winkel von 12,5 Grad ein ebener Faltspiegel 
angebracht, der den Fokus des Teleskops in die BlendenÃ¶ffnun des Detektors posi- 
tioniert. Der Detektor ist in einem Kasten an der rechten Seite des TeleskopgerÃ¼st 
untergebracht (vgl. Abb. 7.3). Beide Spiegel sind mit Aluminium beschichtet und 
mit einer Siliziumoxidschutzschicht versehen. Der Kippwinkel des Faltspiegels ergibt 
sich aus der Forderung nach geringer Depolarisation durch Reflexion an den Spiegel- 
oberflÃ¤che und einer Fokusposition auaerhalb des Gesichtsfeldes des PrimÃ¤rspiegels 
7.4 Mehrwellenlhgendet ekt or 
Bei der Entwicklung des MehrwellenlÃ¤ngendetektor stand die Forderung nach einem 
einfachen und modularen Aufbau an erster Stelle. Soweit mÃ¶glic werden ausschlieÂ§ 
lieh kommerziell erhÃ¤ltlich Teile verwendet und es wird auf Spezialanfertigungen 
verzichtet. Alle Einstellungen sind justierbar. Um einen platzsparenden Aufbau des 
Detektors zu gewÃ¤hrleisten werden optische Komponenten in 1-Zoll-AusfÃ¼hrun 
eingesetzt. Daher konnten bis auf die PhotomultipliergehÃ¤us alle fÃ¼n Detektor- 
kanÃ¤l in einem 20 X 60 X 60 cm groÂ§e GehÃ¤us untergebracht werden. Die 15 mm 
starke Detektorbodenplatte aus Aluminium ist mit vier Halterungen am Teleskop- 
gerÃ¼s befestigt. Die Haltekonstruktion ermÃ¶glich eine Justierung der Detektor- 
position auf den Fokus und die optische Achse des Teleskops. Der Detektor kann 
in einer Ebene, die durch die optische Achse und die Normale der Detektorebene 
definiert ist, verschoben und um drei Achsen verkippt werden. Die Einstellgenauig- 
keit betrÃ¤g etwa 0,1 mm und 0,2 mrad. Abb. 7.4 zeigt den Aufbau des Detektors, 
wie er im Winter 1992193 eingesetzt wurde. Im folgenden werde ich die einzelnen 
Elemente des Detektors kurz beschreiben. 
Das Signal tritt von oben in den Detektor und trifft zunÃ¤chs auf die Gesichts- 
feldblende. Durch eine sorgfÃ¤ltig Justage ist sichergestellt, daÂ sich die Blende 
Abbildung 7.3: Das Empfangsteleskop mit dem MehrwellenlÃ¤ngendetektor An der Basis des 
TeleskopgerÃ¼st ist der 60-cm-PrimÃ¤rspiege P aufgehÃ¤ngt Das RÃ¼ckstreulich wird Ã¼be den um 
1 2 , 5 O  verkippten Faltspiegel F in den Detektor D fokussiert. 
Abbildung 7.4: Der Mehr~vellenlÃ¤ngendetekto des Aerosol-Lidars. Das Signal fallt durch die 
Gesichtsfeldblende B auf die Parallelisierungslinse P. Unmittelbar unter der Blende B dreht sich 
das Chopper-Blatt. Die WellenlÃ¤ngenseparatio erfolgt Ã¼be drei sequentiell angeordnete dichroi- 
tische Strahlteiler D l ,  D2 und D3. Im VIS-Kanal (links) separiert ein polarisierender Strahltei- 
lerwÃ¼rfe S W  die parallel und die senkrecht polarisierten Komponenten des RÃ¼ckstreuIichtes Die 
Interferenzfilter 11 bis I4 dienen der Untergrundreduktion und einer erhÃ¶hte Kanaltrennung. Die 
Fokussierlinsen F1 bis F5 bilden zusammen mit der Parallelisierungslinse P die Blende B auf die 
DetektorflÃ¤che ab. 
im Fokus des Teleskops befindet. Das Gesichtsfeld CY des Teleskops wird durch die 
GrÃ¶B der Blende bestimmt. FÃ¼ die Aerosol-Lidarmessungen werden zumeist Blen- 
dendurchmesser d von 2 mm verwendet. Mit einer Teleskopbrennweite f C 2400 mm 
ergibt sich ein Gesichtsfeld a 
d 
CY = - 0)8 mrad . f 
Unmittelbar unterhalb der Blende befindet sich das FlÃ¼gelra fÃ¼ die Abschattung 
der Photodetektoren. Eine optische Abtastung der FlÃ¼gelradpositio mittels einer 
Leuchtdiode und einem lichtempfindlichen Element liefert Pulse) aus denen die Si- 
gnale fÃ¼ Lasertriggerung und Datenaufnahme abgeleitet werden. 
Separation von 1 353 nm 1 532 nm 1 1064 nm 1 






Tabelle 7.3: Die Daten der dichroitischen Strahlteiler. 
Laser o ~ t i k  Garbsen 
0,5% 









Eine plankonvexe Quarzlinse mit einer Brennweite von 50,2 mm parallelisiert 
das einfallende Licht und leitet es auf drei hintereinander angeordnete dichroiti- 
sche Strahlteiler. Der erste reflektiert den infraroten Teil des Spektrums und trans- 
mittiert die sichtbaren und ultravioletten Komponenten. Der zweite reflektiert die 
WellenlÃ¤ng 532 nm und transmittiert die WellenlÃ¤nge 353 und 308 nm. Im dritten 
schliefllich werden die WellenlÃ¤age 308 und 353 nm separiert. Die Transmissions- 
werte der Dichroite sind in Tab. 7.3 aufgelistet. Die Daten beruhen auf Hersteller- 
angaben. 
Nach der spektralen Zerlegung sorgen Interferenzfilter fÃ¼ eine Reduktion des 
Untergrundlichts in den vier WellenlÃ¤ngenkanÃ¤l und fÃ¼ eine ErhÃ¶hun der Ka- 
naltrennung. Tab. 7.4 enthÃ¤l Angaben Ã¼be die verwendeten Interferenzfilter und 
deren optische Daten. Die WellenlÃ¤ag maximaler Transmission A eines Interferenz- 




1 Hersteller Oriel 
VIS UV 
wobei Ao die ZentralwellenlÃ¤age mo den Brechungsindex des umgebenden Mediums 
und m* den effektiven Brechungsindex des Filters bezeichnet (vgl. Tab. 7.4). Die 
Divergenz des Lichtstrahls innerhalb des Detektors betrÃ¤g etwa 40 mrad. Mit 
Gl. 7.1 verschiebt sich die WellenlÃ¤ng maximaler Transmission um Ca. 0,02%. Diese 
WellenlÃ¤ngendifferen ist wesentlich geringer als die Halbwertsbreite der Filter und 
kann daher vernachlÃ¤ssig werden. 
IR 
Im 532-nm-Kanal erfolgt eine Separation der parallel und der senkrecht polari- 
sierten Komponenten mittels eines polarisierenden StrahlteilerwÃ¼rfels Die Trans- 
mission fÃ¼ vollstÃ¤adi parallel polarisiertes Licht (11-Licht) und die ReflektivitÃ¤ fÃ¼ 
1064,O nm 
40% 















10,O & 2 nm 
7 mm 
1,45 
I Photodiode 1 
1 Kanal 
Tabelle 7.5: Die technischen Daten der Photodetektoren. Die Angaben sind den Herstellerunter- 
lagen entnommen. 
vollstÃ¤ndi senkrecht polarisiertes Licht (L-Licht) wird vom Hersteller mit 2 99% 
angegeben. Die durch Rayleigh-Streuung verursachte Depolarisation des RÃ¼ckstreu 
signals betrÃ¤g etwa 0)0141 [Young) 19801. Das 1-Signal ist damit fast zwei GrÃ¶Ben 
ordnungen geringer als das 11-Signal. Um den Anteil von parallel polarisiertem Licht 
im L-Kanal weiter zu verringern, wurde fÃ¼ die WintermeBkampagne 1992193 im 
1-Kanal ein zweiter Polarisator eingefÃ¼gt 
1 Hersteller Thorn EMI RCA 
UV 
Der Nachweis der Signale in den beiden VIS- und den beiden UV-KanÃ¤le erfolgt 
mit Photomultipliern. FÃ¼ die Detektion des IR-Signals kommt eine Si-Avalanche- 
Photodiode zum Einsatz. Fokussierlinsen) die vor jedem dieser fÃ¼n Detektoren an- 
geordnet sind) bilden zusammen mit der Parallelisierungslinse die Gesichtsfeldblende 
auf die empfindlichen DetektorflÃ¤che ab. Die Brennweite dieser Linsen in den VIS- 
und UV-KanÃ¤le betrÃ¤g 50,2 mm. Aufgrund der sehr kleinen DetektorflÃ¤ch des 
IR-Detektors von 0,lxO)l mm wird fÃ¼ die Fokussierlinse im IR-Kanal eine kurze 
Brennweite von 25 mm gewÃ¤hlt Die Spezifikationen der Photodetektoren sind in 
Tabelle 7.5 zu finden. 
Der IR-Detektor besteht aus einer abgeschlossenen Einheit, in die die Si-Ava- 
lanche-Photodiode) ein Peltier-Element zur KÃ¼hlun der Diode, die Signalverar- 
beitung und die Spannungsversorgung integriert sind. Die ZÃ¤hlimpuls stehen am 
Ausgang als TTL-Signale zur VerfÃ¼gung Das IR-Detektormodul ist auf einer 3- 
Achsen-Verstelleinheit montiert) die von Motoren angetrieben wird. Die Erfahrun- 
gen beim MeBbetrieb zeigen, daB die Position des Detektors insbesondere entlang 
der optischen Achse in regelmÃ¤oige AbstÃ¤nde nachjustiert werden mu6. Mit der 
motorgetriebenen Verstelleinheit 1ieB sich diese Justage mit der erforderlichen Ge- 




Das Datenaufnahmesystem diskriminiert die ZÃ¤hlpuls der Photodetektoren, liest 
diese in VielkanalzÃ¤hle ein) steuert Ã¼be Triggersignale die Laserpulsemission~ star- 
tet die VielkanalzÃ¤hler stellt die Rohdaten graphisch dar und speichert diese in 
geeigneter Form ab. FÃ¼ die Auslese der UV- und VIS-ZÃ¤hlrate wird das um zwei 
KanÃ¤l erweiterte Datenaufnahmesystem des Ozon-DIAL-Lidars verwendet. Die 
Signale des IR-Detektors werden in einem getrennten Aufnahmezweig bearbeitet. 
Im Rahmen dieser Arbeit wurde ein Datenaufnahmeprogramm entwickelt, das auf 
die Anfordungen des Aerosol-Lidars abgestimmt ist. Das Programm besteht aus 
drei Modulen. Das Einlesemodul transferiert nach 1000 Laserpulsen die addierten 
ZÃ¤hlrate aus dem Speicher der VielkanalzÃ¤hle in den Hauptspeicher des Rechners. 
Die Daten aller KanÃ¤l werden zu einem Datensatz zusammengefaBt und anschlie- 
Bend zusammen mit Zusatzinformationen wie Uhrzeit und Datum vom Abspeicher- 
modul auf dem Mmsenspeicher abgelegt. Jeweils 40 dieser DatensÃ¤tz werden in 
einer Datei abgespeichert. Ein weiterer Programmteil analysiert die DatensÃ¤tz 
und bestimmt Mittelwerte in fÃ¼n HÃ¶henbereiche von jeweils 10 km Breite. Zur 
Aussteuerungskontrolle der Photodetektoren werden darÃ¼be hinaus fÃ¼ jeden Kanal 
MaximalzÃ¤hlrate berechnet. Neben der Ausgabe dieser Werte auf ein alphanumeri- 
sches Terminal werden die Profile auf einem Monitor graphisch dargestellt. Bei einer 
Betriebsfrequenz von 30 Hz ergibt sich hieraus eine Datenrate von 0,4 MByteIh. Das 
Datenaufnahmeprogramm lÃ¤uf auf einem PDP-11173-Computer unter dem Echt- 
zeitbetriebssystem RT-11. 
FÃ¼ die Signalauslese im IR-Zweig wird der kommerzielle VielkanalzÃ¤hle Turbo- 
MCS der Firma EG&G eingesetzt. Ein angeschlossener Personalcomputer stellt die 
MeBdaten graphisch dar und speichert sie ab. Im IR-Kanal werden Datenraten von 
0,l MByte/h erreicht. 
7.5.2 Hardware 
Das Datenaufnahmesystem des DIAL-Lidars wurde von der Elektronikwerkstatt des 
Physikalischen Instituts der UniversitÃ¤ MÃ¼nche entwickelt und in Form modularer 
NIM-EinschÃ¼b realisiert [Steinbrecht, 19871. Die vom Chopper erzeugten Taktsi- 
gnale formt das Triggerpulsgenerator-Modul in TTL-Pulse um und teilt sie auf die 
Betriebsfrequenz des Datenaufnahmesystems herunter. Die Frequenz des Chopper- 
Takts, die durch die Umdrehungsgeschwindigkeit des Choppers bestimmt wird, 
betrÃ¤g etwa 500 Hz, die nominelle Betriebsfrequenz der Datenaufnahme 60 Hz. 
Das 60-Hz-Signal wird in zwei Lasertrigger-Module eingespeist, die zunÃ¤chs einen 
Triggerpuls fÃ¼ die ZÃ¼ndun der Blitzlampe im Nd:YAG-Kopf erzeugen, anschlie- 
Bend die VielkanalzÃ¤hle zurÃ¼cksetzen starten und schlieBlich Pulse fÃ¼ die externe 
Triggerung des Nd:YAG- bzw. des Excimer-Lasers abgeben. Diese externen Trig- 
gerpulse werden mit der halben Frequenz und im Wechsel miteinander abgegeben. 
D.h. Nd:YAG- und Excimer-Pulse folgen abwechselnd im zeitlichen Abstand von 
1/60 sec. Auf diese Weise wird in jedem Kanal vor bzw. nach jeder Signalmessung 
eine Untergrundmessung durchgefÃ¼hrt Die wechselweise Emission der IRIVIS- und 
UV-Signale verhindert ein Ãœberspreche zwischen diesen EmpfangskanÃ¤len 
Die ZÃ¤hlsignal der Photomultiplier werden in Diskriminator-Modulen in ECL- 
Pulse umgeformt und in VielkanalzÃ¤hle eingelesen. FÃ¼ jeden Kanal stehen zwei 
SÃ¤tz zu je 256 ZÃ¤hle -je ein Satz fÃ¼ die Signal- und Untergrundmessung - zur 
VerfÃ¼gung Durch entsprechende Einstellung der ZÃ¤hleradditionszei kÃ¶nne HÃ¶hen 
auflÃ¶sunge von 50, 100, 200 und 500 m erreicht werden. FÃ¼ die im Rahmen dieser 
Arbeit durchgefÃ¼hrte Messungen wurde eine AuflÃ¶sun von 200 m verwendet. Dies 
entspricht einer ZÃ¤hleradditionszei von 1,33 psec. 
Das Startsignal fÃ¼ den IR-Datenaufnahmezweig wird vom UVIVIS-Zweig ab- 
gegriffen. Eine Diskriminierung der Zahlimpulse ist nicht erforderlich, da  der IR- 
Detektor TTL-Pulse zur VerfÃ¼gun stellt. Der IR-VielkanalzÃ¤hle besitzt nur einen 
Kanal, der aus 16.384 EinzelzÃ¤hler besteht. FÃ¼ die IR-Messung werden allerdings 
nur die ersten 1024 ZÃ¤hle bei einer ZÃ¤hleradditionszei von 650 psec ausgelesen. 
Dies entspricht einer HÃ¶henauflÃ¶su von 97,4 m und einem HÃ¶henbereic von 0 bis 
99,7 km. Da kein separater Untergrundkanal vorhanden ist, wird die Untergrund- 
bestimmung durch Analyse der ZÃ¤hlrate im Bereich zwischen 50,O und 99,7 km 
durchgefÃ¼hr (vgl. Abschnitt 8.1.2). 

Kapitel 8 
Methoden zur Datenauswertung 
Dieses Kapitel enthÃ¤l eine Beschreibung von Methoden und Algorithmen fÃ¼ die 
Auswertung der Aerosol-Lidar-Daten. Ich diskutiere zunÃ¤chs die generelle Struk- 
tur des Auswerteprozesses und gehe anschliefiend ausfÃ¼hrliche auf die einzelnen 
Bearbeitungsschritte ein. 
Der AuswerteprozeB ist schematisch in Abb. 8.1 dargestellt. Dieser gliedert sich 
in zwei Bereiche. Aus Lidar-ZÃ¤hlrate Zs(zi) sowie Druck- und Temperaturprofilen, 
p(zi) und T(zi), werden zunÃ¤chs RÃ¼ckstreukoeffiziente ÃŸAer(zi und Volumende- 
polarisationen S^(zi) berechnet. Irn folgenden versehe ich die HÃ¶henvariabl z 
mit einem Subskript i, da z aufgrund der endlichen HÃ¶henauflÃ¶su des Aerosol- 
Lidars nur diskrete Werte annimmt. p(zi) und T(zi) stehen aus Ballonsondierungen 
zur VerfÃ¼gung die tÃ¤glic an der Koldewey-Station in ~ ~ - A l e s u n d  durchgefÃ¼hr 
werden. ÃŸAer(zi und 6Aer(zi) sind die primÃ¤re geophysikalischen MefigrÃ¶fie des 
Aerosol-Lidars. In ihre Berechnung fliefien mit Ausnahme des Mie-StreuverhÃ¤ltnis 
Ses LAer nur auf Messungen basierende Werte ein. Wie in Abschnitt 8.3.1 gezeigt 
wird, ist die AbhÃ¤ngigkei des RÃ¼ckstreukoeffiziente von LAer gering. In der zweiten 
Stufe der Auswertung werden Partikelextinktionskoeffizienten a k ,  optische Dicken 
des stratosphÃ¤rische Aerosols D? und Grofienverteilungen bestimmt, die mit den 
tatsÃ¤chliche SpektrenvertrÃ¤glic sind. Alle diese GrÃ¶fie hÃ¤nge zum Teil erheb- 
lich von Modelldaten ÃŸAe und LAer ab. Ich bezeichne sie daher im folgenden als 
sekundÃ¤r MeBgrÃ–i3en 
In den folgenden Abschnitten beschreibe ich die einzelnen Schritte der Daten- 
auswertung, wobei ich mich an Abb. 8.1 orientiere. In Abschnitt 8.1 werden die 
Verfahren zur ,,Rohdatenkorrekturn dargestellt. (Begriffe in AnfÃ¼hrungszeiche be- 
ziehen sich auf die Beschriftung der Rechtecke in Abb. 8.1.) In Abschnitt 8.2 wird 
die ,,Berechnung der VolumendepolarisationL' beschrieben. Das ,,Klett-Verfahren" 
zur Berechnung von RÃ¼ckstreukoeffiziente wird in Abschnitt 8.3 diskutiert. Ab- 
schnitt 8.4 enthÃ¤l die Darstellung der ,,Berechnung von Extinktionskoeffizienten" 
und der ,,Berechnung der optischen Dicke". Eine Darstellung der ,,Berechnung von 



















Abbildung 8.1: Schematische Darstellung der Aerosol-Lidar-Datenauswertung. Ovale stehen 
fÃ¼ Daten, Rechtecke symbolisieren Auswerteschritte. Aus SignalzÃ¤hlrate 7, und dem Unter- 
grund Zu sowie Druck- und Temperaturprofilen, p und T, werden in der ersten Auswertestufe 
PartikelrÃ¼ckstreukoeffiziente ÃŸAe und -volumendepolarisationen S "^ bestimmt. Die Kenntnis 
von ÃŸAe und SAer ermÃ¶glich zusammen mit Modelldaten und ÃŸAe die Berechnung von 
Partikelextinktionskoeffizienten Q'&, optischen Dicken des stratosphÃ¤rische Aerosols D p  und 
Parametern des Lognormal-GrÃ¶ÃŸenspektrum .VAer, r und s. Aus dem GrÃ¶ÃŸenspektr wird die 
OberflÃ¤chendicht A, die Volumendichte V und das MassenmischungsverhÃ¤ltni X^  abgeleitet. 

Totzeitkorrekturfaktor 
Abbildung 8.3: Totzeitkorrektur des in Abb. 8.2 gezeigten Rohdatenprofils. Das Korrekturprofil 
ist auf der Basis einer Diskriminatortotzeit von 10 nsec und einer ZÃ¤hleradditionszei von 1,33 psec 
berechnet worden. 
Damit Signalschwankungen, die von durchziehenden Wolkenfeldern verursacht 
werden, nicht das Resultat verfÃ¤lschen werden bei der Berechnung des Mittelwerts 
nur diejenigen Rohdatenprofile berÃ¼cksichtigt deren Maxima mindestens 50% des 
Maximums des zÃ¤hlratenreichste Profils erreichen. 
In den folgenden vier Paragraphen werden die einzelnen Schritte der Rohdaten- 
korrektur und -aufbereitung dargestellt. Die Reihenfolge entspricht der Abfolge 
der einzelnen Schritte im DatenauswerteprozeB. ZunÃ¤chs werden die detektierten 
ZÃ¤hlrate auf Totzeiteffekte korrigiert. Im nÃ¤chste Schritt berechne ich aus den 
korrigierten ZÃ¤hlrate eine bzw. zwei Komponenten des Streusignal-Stokes-Vektors. 
Die Darstellung als Stokes-Vektor ist fÃ¼ die Berechnung der Volumendepolarisation 
(vgl. Abschnitt 8.2) von Bedeutung. SchlieBlich wird der HÃ¶henbereic bestimmt, 
im dem eine weitere Auswertung der Signale sinnvoll ist. 
8.1.1 Totzeitkorrektur 
Nach der Mittelwertbildung werden die Profile auf Totzeiteffekte korrigiert, die durch 
die endliche Bandbreite der Detektoren bzw. des Datenaufnahmesystems verursacht 
werden. FÃ¼ die UV- und VIS-KanÃ¤l sind die Diskriminatoren die bandbreitenbe- 
grenzenden Elemente. Die Totzeit der Diskriminatormodule fur die UV- und VIS- 
KanÃ¤l betrÃ¤g etwa 10 nsec [Steinbrecht, 19931. Die Bandbreite der Photomultiplier 
dagegen ist grÃ¶Be als 130 MHz [EMI, 19861. Da eine ÃœberprÃ¼fu der Diskrimi- 
natortotzeiten aus mefltechnischen GrÃ¼nde nicht mÃ¶glic gewesen ist, schÃ¤tz ich 
hierfÃ¼ einen Fehler von k 5  nsec ab. Die Bandbreite des IR-Detektormoduls betrÃ¤g 
1,8 MHz [RCA, 19911. 
Die totzeitkorrigierte ZÃ¤hlrat ZO (zi) im HÃ¶heninterval [zi, 2, + Az] berechnet sich 
aus der detektierten ZÃ¤hlrat Z(z;) gemÃ¤ [Saleh, 1978; Steinbrecht, 19931 
Hier bezeichnet T,) die Diskriminatortotzeit und T die ZÃ¤hleradditionszeit Bei ei- 
ner HÃ¶henauflÃ¶su von Az = 200 m betrÃ¤g T = 1,33 psec. In Abb. 8.3 ist der 
Totzeitkorrekturfaktor Zo(z;)/Z(zi) als Funktion der HÃ¶h fÃ¼ das in Abb. 8.2 ge- 
zeigte Rohdatenprofil dargestellt. Der Vergleich von Abb. 8.3 mit Abb. 8.2 zeigt, 
daÂ nur fÃ¼ ZÃ¤hlrate > 0,6 pro Puls und HÃ¶henstuf die Korrektur nach Gl. 8.1 
Z(zi) um mehr als 1% erhÃ¶ht Die Totzeitkorrektur der IR-ZÃ¤hlrate ist nach einer 
vom Hersteller angegebenen Korrekturfunktion durchgefÃ¼hr worden [RCA, 19911. 
8.1.2 Untergrundkorrektur 
Wie in Paragraph 7.5.2 erlÃ¤uter worden ist, arbeiten die UV- und die VISIIR- 
KanÃ¤l im wechselseitigen Betrieb, d.h. die UV-Untergrundmessung lÃ¤uf simultan 
zu einer VISIIR-Signalmessung und umgekehrt. Die UntergrundzÃ¤hlrat setzt sich 
zusammen aus der DetektordunkelzÃ¤hlrat und dem Hintergrundsignal, das durch 
die Himmelsresthelligkeit verursacht wird. ZusÃ¤tzlic treten zum Teil erhebliche 
BeitrÃ¤g durch Ãœberspreche aus anderen KanÃ¤le auf. Dieser dritte Beitrag ist 
an der in Abb. 8.2 gezeigten ZÃ¤hlrat des Untergrundkanals im HÃ¶henbereic bis 
etwa 20 km deutlich erkennbar. FÃ¼ die Bestimmung des tatsÃ¤chliche Untergrundes 
wird daher der Mittelwert der UntergrundzÃ¤hlrat zwischen 35 und 50 km berechnet. 
In diesem HÃ¶henbereic liefert die HintergrundzÃ¤hlrat den dominierenden Beitrag. 
Sie kann in den VIS-KanÃ¤le die Photomultiplier-Dunkelzahlrate, insbesondere bei 
Vollmond oder DÃ¤mmerung um mehr als zwei GrÃ¶flenordnunge Ã¼bersteigen 
Im IR-Kanal steht keine eigene Untergrundmessung zur VerfÃ¼gung stattdessen 
werden die SignalzÃ¤hlrate bis in eine HÃ¶h von 97,4 m X 1024 = 99,7 km ab- 
gespeichert (vgl. Paragraph 7.5.2). Eine Analyse der IR-Rohdaten zeigt, daÂ im 
HÃ¶henbereic oberhalb von etwa 25 bis 30 km das Signal-zu-Rausch-VerhÃ¤ltni un- 
ter eins fÃ¤llt Der IR-Untergrundmittelwert wird daher aus den ZÃ¤hlrate zwischen 
50 und 99,7 km bestimmt. Die untergrundkorrigierte SignalzÃ¤hlrat V(zi) ergibt 
sich nun durch Subtraktion des Untergrundmittelwerts Zu von der detektierten ZÃ¤hl 
rate Z(zi). 
8.1.3 Stokes-Vektor des RÃ¼ckstreulicht 
Zur Bestimmung der Depolarisation erweist es sich als sinnvoll, die ZÃ¤hlrate Z(zi) 
in die Komponenten von Stokes-Vektoren umzurechnen. FÃ¼ die WellenlÃ¤ag 353 
und 1064 nm liefern die Lidar-Daten nur Information Ã¼be die erste Komponente 
des Stokes-Vektors P;@;). Unter der Voraussetzung, daÂ sich im UV- und IR-Kanal 
keine polarisierenden Elemente befinden, ist P;(zi) proportional zu Z(zi), 
Der Depolarisationskanal erlaubt fÃ¼ 532 nm zusÃ¤tzlic die Bestimmung der zweiten 
Komponente Pl(zi). Aus den ZÃ¤hlrate im Polarisationskanal (k = 1 1 )  und Depo- 
larisationskanal (k = -L) berechnet sich durch Invertierung von Gl. 6.3 P{(z;) und 
Pl(z,) zu 
wobei 
Det = Df2 - D W ~ )  
Die Matrixelemente DÃ sind wÃ¤hren einer Serie von Testmessungen durch Ro- 
tation einer A/2-VerzÃ¶gerungsplatt bestimmt worden, die unmittelbar hinter die 
Parallelisierungslinse eingefÃ¼g worden ist (vgl. Abb. 7.4). Die relativen Detektor- 
empfindlichkeiten CL/Cll werden durch Anpassung des gemessenen Depolarisati- 
onsprofils an den Wert der molekularen Depolarisation im HÃ¶henbereic zwischen 
25 und 50 km berechnet. In diesem HÃ¶henbereic sind wÃ¤hren des Meflzeitraums 
keine Aerosolschichten beobachtet worden (vgl. Abschnitt 9.2 und 9.3). Im folgenden 
gehe ich davon aus, daÂ die dritte und die vierte Komponente von @ verschwindet, 
( P e  = (P:, P;, 0,O)). Diese Annahme ist gerechtfertigt, da linear polarisiertes Licht 
emittiert wird und die Streuung an isotrop orientierten Aerosolpartikeln nicht zu ei- 
ner Drehung der Polarisationsebene fÃ¼hr [van de Hulst, 1957; Bohren und Huffman, 
19831. 
8.1.4 Auswertbarer HÃ¶henbereic 
Die Rohdatenbearbeitung wird abgeschlossen mit der Bestimmung des HÃ¶henberei 
ches [ZM, ZN], in dem eine Auswertung mÃ¶glic ist. Das Kriterium fÃ¼ die Bestim- 
mung von ZN ist das Signal-zu-Rausch-VerhÃ¤ltnis ZN ist diejenige HÃ¶henstufe auf 
der das Signal unter die UntergrundzÃ¤hlrat gesunken ist (vgl. Abb. 8.2). ZM ist 
definiert als die minimale HÃ¶h oberhalb der Chopper-Kante, in der keine Beein- 
flussung der SignalintensitÃ¤ durch den Chopper vorliegt. Die Berechnung von z~ 
erfolgt durch Anpassen des molekularen Dichteprofils NMol(z;) an das Rohdaten- 
profil Zs(zi) mittels einer multiplikativen Konstante K .  Die Anpassung wird im 
HÃ¶henbereic zwischen 15 und 30 km vorgenommen. Durch den Aerosolgehalt in 
der unteren StratosphÃ¤r wird dort Zs(zi) grÃ¶Â§ als K NMo'(z,). Die Abschattung 
des Signals durch den Chopper lÃ¤Â Zs(zi) unterhalb einer bestimmten HÃ¶h klei- 
ner als K NMol(z;) werden. Diese HÃ¶henstuf zuzÃ¼glic eines Sicherheitsabstands 




1 WellenlÃ¤ng 1 Mie-StreuverhÃ¤ltni 1 
Tabelle 8.1: Mie-StreuverhÃ¤ltniss fÃ¼ die drei Lidar-WellenlÃ¤ngen In dieser Arbeit wird LAer(z;) 
durch eine hÃ¶henunabhÃ¤ngi Konstante approximiert. Die Werte basieren auf Analysen von 
Satellitenbeobachtungen und der Auswertung von in-sztu-Daten [Thomason und Osborn, 1992; 
Deshler, 19931. FÃ¼ alle drei Werte wird ein relativer Fehler von 50% angesetzt. 
Ballonsondierungen, die tÃ¤glic an der Koldewey-Station durchgefÃ¼hr werden, 
liefern Druck und Temperatur bis in HÃ¶he zwischen 25 und 35 km. Die 
Meflfehler betragen Â£(P 5 1 hPa fÃ¼ p > 100 hPa und Â£(P < 3 hPa fÃ¼ 
p < 100 hPa sowie &(T) 5 0,2 K fiir 183 K < T < 333 K [Vaisala, 19881. 
Absorption durch Spurengase ist zu berÃ¼cksichtigen wenn die Emissions- 
oder DetektionswellenlÃ¤ng auf Absorptionslinien atmosphÃ¤rische Gase lie- 
gen. Zur Korrektur ist ein HÃ¶henprofi des betreffenden Spurengases erfor- 
derlich. FÃ¼ die beim Aerosol-Lidar verwendeten WellenlÃ¤nge ist nur da,s 
Chappuis-Absorptionsband des Spurengases Ozon fÃ¼ die WellenlÃ¤ng 532 nm 
von Bedeutung. Der Absorptionswirkungsquerschnitt bei 532 nm betrÃ¤g 
(2,81 !C 0,14) 10-25 m2 [Griggs, 1968; Anderson und Mauersberger, 19921. 
Der angegebene Fehler ist verursacht durch die graphische Bestimmung der in 
der Literatur angegebenen Absorptionsspektren. Die TemperaturabhÃ¤ngigkei 
des Ozon-Absorptionswirkungsquerschnitts vernachlÃ¤ssig ich, da die Ozon- 
Korrektur selbst die berechneten RÃ¼ckstreukoeffiziente nur um maximal 3% 
erhÃ¶h [Steinbrecht, 19871. WÃ¤hren des Polarwinters werden an der Kolde- 
wey-Station mehrmals wÃ¶chentlic neben der Bestimmung der meteorologi- 
schen Profile Ozonsondierungen durchgefÃ¼hr [Neuber et al., 1992bl. Diese 
Daten werden fÃ¼ die Absorptionskorrektur in dieser Arbeit verwendet. 
Wie im folgenden gezeigt werden wird, benÃ¶tig man fÃ¼ die Berechnung der 
RÃ¼ckstreukoeffiziente die Kenntnis des Mie-StreuverhÃ¤ltnisse LAer(z;, A) = 
a&t(zi, A)/ÃŸAer(z X ) .  LAer ist eine Funktion der Aerosolzusammensetzung, 
des PartikelgrÃ¶flenspektrum und der Form der Teilchen. Sowohl ÃŸAer(zi A)
wie auch Q^(%, A) sollen jedoch erst als ein Ergebnis der Lidar-Datenaus- 
wertung bestimmt werden und sind daher zunÃ¤chs nicht bekannt. Analysen 
von Satellitenbeobachtungen liefern AbschÃ¤tzunge fiir LAer(& A) zwischen 
40 und 80 sr in einem Hohenbereich zwischen 16 und 28 km bei einer Wel- 
lenlÃ¤ng von 532 nm IThomason und Osborn, 19921. Die Analysen basieren 
auf Messungen der atmosphÃ¤rische Extinktion im Zeitraum vom 23. bis zum 
27. Oktober 1991 zwischen 30' und 50Â°N Eine weitere MÃ¶glichkei besteht in 
der Berechnung von LAer anhand von in-situ bestimmten PartikelgrÃ¶flenver 
teilungen [Deshler, 19931, Diese Sondierungen sind zwischen dem 18. Januar 
und dem 13. Februar 1992 in Kiruna (6g0N, 20'0) durchgefÃ¼hr worden. Auf 
der Basis dieser Untersuchungen benutze ich fÃ¼ die Lidar-WellenlÃ¤nge die 
in Tab. 8.1 aufgefÃ¼hrte hÃ¶henkonstante Werte. Um den Ergebnissen von 
Raman-Lidar-Untersuchungen Rechnung zu tragen, die eine deutliche HÃ¶hen 
abhÃ¤ngigkei von LAer zeigen, wird ein relativer Fehler w ) / L A e r  von 50% 
RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn 
Abbildung 8.5: RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn bei 532 nm als Funktion der HÃ¶he Das dargestellte Profil 
ist aus dem in Abb. 8.2 gezeigten Rohdatenprofil berechnet worden. Die vertikale, unterbrochene 
Linie markiert den Wert des RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss fÃ¼ eine aerosolfreie AtmosphÃ¤re 
angesetzt [Ansmann et al,, 19931. Diese Vorgehensweise wird durch die geringe 
AbhÃ¤ngigkei des PartikelrÃ¼ckstreukoeffiziente ÃŸAeI(z; A) von LA" gerechtfer- 
tigt (vgl. Abschnitt 8.3.1). 
0 Der RÃ¼ckstreukoeffizien in einer ReferenzhÃ¶h ZR muÂ bekannt sein. Die Refe- 
renzhÃ¶h ZR wird in eine AtmosphÃ¤xenschich gelegt, in der Rayleigh-Streuung 
der dominierende Streuprozefl ist und in der daher Â§(ZR durch ,ÃŸ^fzp er- 
setzt werden kann, 
Mit diesen zusÃ¤tzliche Informationen kann ÃŸAer(zt A) anhand von Gl. 6.1 be- 
rechnet werden. Im Sinne der Ãœbersichtlichkei verzichte ich im folgenden auf 
die explizite Darstellung der WellenlÃ¤ngenabhÃ¤ngigke von Variablen. Die Lidar- 
Gleichung 6.1 lÃ¤Â sich als Differentialgleichung schreiben IKlett, 1981; Klett, 19851, 
wobei 
S(z;) = ln(z: Pi(zt)) 
den Logarithmus des entfernungskorrigierten Signals bezeichnet. Gleichung 8.8 hat 
die formale Struktur einer Bernoulli-Differentialgleichung. Ihre LÃ¶sun lautet [Bron- 
stein und Semendjajew, 19811 
mit der Integrationskonstanten C,  die sich aus der Anfangsbedingung @(ZR) = 
ÃŸhy(z~  ergibt, und dem ZÃ¤hle 
In der Formulierung von Gl. 8.9 ist berÃ¼cksichtigt daÂ S(zi) nur auf diskreten 
HÃ¶henniveau zi vorliegt; Integrationen Ã¼be z sind daher durch Summationen er- 
setzt worden. Klett [1981] wies als erster darauf hin, daÂ die StabilitÃ¤ der LÃ¶sun 
(Gl. 8.9) unempfindlicher gegenÃ¼be Meafehlern wird, wenn als ReferenzhÃ¶h zp, 
nicht die untere GrenzhÃ¶h ZM, sondern die obere Grenze ZN benutzt wird. Die 
Integrationskonstante C kÃ¶nnt man direkt zu 
bestimmen. Einsetzen eines fehlerhaften Werts von ÃŸRay(zN in Gl. 8.9 fÃ¼hr zu 
einer Verschiebung des gesamten Profils ÃŸAer(zi) Der Fehler von ÃŸhy(zi nimmt 
jedoch mit HÃ¶h exponentiell zu. Ich bestimme daher die Integrationskonstante C 
mittels einer Anpassung von ÃŸAer(zi an die Nullfunktion im HÃ¶henbereic [ZK, ZN], 
d.h. durch Minimierung von 
Der HÃ¶henbereic [zK, ZN}, in dem die Minimierung erfolgt, ist so gewÃ¤hlt daÂ er 
vollstÃ¤ndi oberhalb der Aerosolschichten liegt. FÃ¼ die Auswertung der Daten des 
Winters 1991/92 und 1992/93 verwende ich ZK = 25,l km. 
In Abb. 8.5 wird als Beispiel das Ergebnis der Auswertung des in Abb. 8.2 darge- 
stellten Rohdatenprofils gezeigt. Das Profil, das Abb. 8.5 zeigt, ist allerdings nicht 
der RÃ¼ckstreukoeffizien selbst, sondern das RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn R (vgl. Gl. 6.9). 
Man erkennt, daÂ in einer HÃ¶h von 14,7 km die PartikelrÃ¼ckstreuun fast doppelt 
so stark wie die Rayleigh-RÃ¼ckstreuun ist. 
8.3.1 Fehlerberechnung 
Der Fehler von ÃŸAer(zi = ÃŸ(zi - ÃŸRay(zi berechnet sich nach [Bevington, 19691 
Hierbei verzichte ich der Ãœbersichtlichkei wegen auf die Angabe der expliziten 
HÃ¶henabhÃ¤ngigke und fÃ¼g den HÃ¶heninde direkt an die hÃ¶henabhÃ¤ngi Va- 
riable an; statt X(zi) schreibe ich also X i .  Eine explizite Darstellung der Diffe- 
rentialquotienten QÃŸ?/9X findet sich im Anhang. In Abb. 8.6 ist der relative 
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Abbildung 8.7: Temperaturprofile vom 9. und 24. Januar 1992. Die Pfeile markieren die Position 
der TropopausenhÃ¶he m. 
tragen zu &(ÃŸAer)/ÃŸA wesentlich nur der Fehler des Rohdatensignals und der Fehler 
des Rayleigh-RÃ¼ckstreuprofil bei. Die Unsicherheiten in der Bestimmung von LA'' 
und ag; wirken sich nicht signifikant auf das Ergebnis ÃŸAer(zi aus. 
In den bisherigen Abschnitten dieses Kapitels ist die Auswertung der primÃ¤re 
MeflgrÃ¶flen ÃŸAer(zi und S(zi), dargestellt worden. Die Berechnung der sekundÃ¤re 
MeÂ§grÃ¶Â§ der optischen Dicke und der PartikelgrÃ¶flenspektren ist Inhalt der fol- 
genden beiden Abschnitte. 
8.4 Optische Dicke 
des stratosphÃ¤rische Aerosols 
Die optische Dicke D F ( A )  des stratosphÃ¤rische Aerosols wird durch Summieren 
des Partikelextinktionskoeffizienten Ã¼be die HÃ¶h z berechnet 
wobei der Partikelextinktionskoeffizient Ã¼be die Beziehung 
Q$&,A) = L * ~ ~ ( A )  ÃŸAer(zi A) (8.12) 
bestimmt wird. Der HÃ¶henbereich Ã¼be den summiert wird, erstreckt sich sich von 
der TropopausenhÃ¶h ZT bis zum Ende des Profils ZN in 25 bis 35 km HÃ¶he Der ge- 

Das stratosphÃ¤risch Aerosol ist dominiert von sphÃ¤rische Partikeln. Diese 
Annahme ist gerechtfertigt, wenn das Aerosol in der flÃ¼ssige Phase vorliegt. 
Die GÃ¼ltigkei dieser Annahme wÃ¤hren des MeBzeitraums im Winter 1992193 
wird bestÃ¤tig durch eine reduzierte Volumendepolarisation in der vulkani- 
schen Aerosolschicht. FÃ¼ sphÃ¤risch Partikel liefert die Mie-Theorie den Kern 
(vgl. Abschnitt 5.3). 
Die tatsÃ¤chlich GrÃ¶Â§enverteilu kann durch eine monomodale Lognormal- 
Verteilung nach Gl. 2.1 approximiert werden. In-situ-Untersuchungen z.B. 
von Deshler [I9931 zeigen, daÂ sich die dominierende Mode des vulkanischen 
Aerosols im Winter 1991192 gut in dieser Form parametrisieren lÃ¤Â§ Ãœbe 
den Winter 1992193 sind mir keine in-sriu-Ergebnisse bekannt. 
Die stratosphÃ¤rische Aerosolpartikel bestehen aus verdÃ¼nnte SchwefelsÃ¤ur 
und befinden sich im Gleichgewicht mit stratosphÃ¤rische Wasserdampf [Ha- 
mill et al., 19821. Zahlreiche in-situ-Messungen bestÃ¤tige den hohen Anteil 
von H2S04/H20 am stratosphÃ¤rische Aerosol [z.B. Dye et al., 19921. Da die 
Zeitkonstante fÃ¼ das Einstellen des H20-Gleichgewichts in der GrÃ¶ilenord 
nung von Sekunden liegt und das MischungsverhÃ¤ltni von H2S04 gegenÃ¼be 
H 2 0  etwa acht GrÃ¶flenordnunge geringer ist, wird sich auf der Zeitskala der 
Beobachtungsperiode ein Gleichgewicht des SchwefelsÃ¤ureaerosol nur in be- 
zug auf Verdunstung und Kondensation von HzO-MolekÃ¼le einstellen kÃ¶nne 
[Turco et al., 19791. 
Die ErhÃ¶hun des SÃ¤ttigungsdampfdrucke aufgrund der gekrÃ¼mmte TrÃ¶pf 
chenoberflÃ¤ch (Kelvin-Effekt) kann vernachlÃ¤ssig werden. Nach Untersu- 
chungen von Steele und Hamill [I9811 ist der Einfluo des Kelvin-Effektes fÃ¼ 
Partikel, deren Radien grÃ¶Â§ als 0,05 pm sind, gering. 
Der Extinktionsquerschnitt fÃ¼ Streuung an H2S04-TrÃ¶pfche wird dominiert 
vom Streuquerschnitt, und der ImaginÃ¤rtei des Brechungsindex %(m) kann 
auf null gesetzt werden. Laboruntersuchungen von Palmer und Williams 
[I9751 zeigen, daÂ %(m) fÃ¼ die Aerosol-Lidar-WellenlÃ¤nge von 353, 532 und 
1064 nm um mindestens fÃ¼n GrÃ¶fienordnunge kleiner als %(m - 1) ist. 
Eingabedaten fÃ¼ das Modell sind der stratosphÃ¤risch H2O-Partialdruck P H ~ O  und 
die Temperatur T sowie die Parameter der Lognormal-Verteilung fler,  und s. Die 
StratosphÃ¤rentemperature und -drÃ¼ck liegen in Form der Radiosondenprofile mit 
ausreichender Genauigkeit vor. Da der Feuchtesensor der Sonde in der StratosphÃ¤r 
keine verlslichen Werte liefert, wird ein hÃ¶henkonstante H20-Volumenmischungs- 
verhÃ¤ltni von Xzz0 = 5 ppmv fÃ¼ die Bestimmung des Wasserdampfpartialdrucks 
P H ~ O  = pXg20 zugrunde gelegt [Russell et al., 1984a; Ovarlez und Ovarlez, 19931. 
Der Realteil des Brechungsindex m fÃ¼ eine bestimmte HzS04-Konzentration wird 
durch Inter- und Extrapolation der von Palmer und Williams [I9751 verÃ¶ffentlichte 
Daten bestimmt. Mittels der umgeformten Lorentz-Lorenz-Gleichung 
40 60 80 
Konzentration H2S04 [%] 
Abbildung 8.8: Die AbhÃ¤ngigkei des reellen Brechungsindex von der Schwefelsaurekonzentration 
fÃ¼ die drei Aerosol-Lidar-WellenlÃ¤nge 353, 532 und 1064 nm. Die Brechungsindices basieren auf 
Messungen von Palmer und Williams 119751. Die Kurven sind fÃ¼ eine Temperatur von 200 K 
berechnet worden. Der relative Fehler ist auf 5% abgeschÃ¤tz worden. 
wird m von der Temperatur T. = 300 K, bei der die Labormessungen durchgefÃ¼hr 
worden sind, auf StratosphÃ¤rentemperature umgerechnet, wobei pmO^T} die 
Dichte der SchwefelsÃ¤ur bei der Temperatur T bezeichnet [Steele und Hamill, 1981; 
Lax, 19671. In Abb. 8.8 ist fiir die drei Aerosol-Lida.r-WellenlÃ¤nge die AbhÃ¤ngigkei 
des reellen Brechungsindex von der H2S04-Konzentration dargestellt. Die Kurven 
sind fÃ¼ eine StratosphÃ¤rentemperatu von 200 K berechnet. 
8.5.2 Bestimmung von PartikelgrÃ–Benverteilunge 
Die Berechnung von PartikelgrÃ¶Â§enverteilung geschieht nun durch Vergleich von 
RÃ¼ckstreukoeffizienten die anhand des Aerosol-Modells bestimmt worden sind, mit 
den RÃ¼ckstreukoeffizienten die man aus der Auswertung der Aerosol-Lidar-Daten 
erhÃ¤lt ZunÃ¤chs werden die ModellrÃ¼ckstreukoeffiziente fÃ¼ die Lidar-WellenlÃ¤n 
gen nach Gl. 8.13 numerisch berechnet, 
) A e r ( w A e r ,  F, s )  = NAer @(Al (8.15) 
R (T, rn) 1 ln2(ri /F) Â§^ {\,CS = A r v 7 r r ; Q B c k  - 
i=1 &Gr. Ins 
Hierbei ist 
A r  = 0,01 A /  (27r) 
r, = [ r /  (10 s), F /  (10 s)  + Ar, r / (10 s)  + 2 Ar, . . . , F (10 s)] . (8.16) 
Die Summenberechnung in Gl. 8.15 wird auf das Intervall [r / (10 s ) ,  r (10 s) ]  um 
den Modenradius r begrenzt, da  die GÃ¼ltigkei der Parametrisierung nach Gl. 2.1 
aufierhalb dieses Radiusbereiches nicht durch in-sztu-Untersuchungen gestÃ¼tz wer- 
den kann. Die Schrittweite A r  ergibt sich aus der Bedingung, daÂ die Approxi- 
mierung der Integration in Gl. 8.13 durch eine Summation in Gl. 8.15 eine Abwei- 
chung von nicht mehr als 1% verursachen sollte. Die Parameter der Lognormal- 
Verteilung NAer  und s werden durch Bestimmung des minimalen Abstandsqua- 
drats ?(F, 5) von Modelldaten ÃŸAer(Al* F, s)  und MeÂ§date ÃŸAer(A bestimmt. 
Da der RÃ¼ckstreukoeffizien p(A, /^^ , r , s )  nichtlinear von r und s abhÃ¤ngt 
kÃ¶nne deren Fehler &(F) und & ( s )  nicht analytisch berechnet werden [Press e t  al., 
19921. Um dennoch ein MaÂ fÃ¼ die QualitÃ¤ der Anpassung zu erhalten, wird die 
Bestimmung des Abstandsquadrats nicht mit dem tatsÃ¤chliche MeÂ§wer ÃŸAer(A) 
sondern mit einem Satz Ã Ÿ p ( A  von M = 100 normalverteilten Werten durchgefÃ¼hrt 
deren Mittel mit ÃŸAer(A und deren Standardabweichung S ( Ã Ÿ E ( A )  mit &(ÃŸAer(A) 
Ã¼bereinstimmt 
Der RÃ¼ckstreukoeffizien Per(A,fler, r ,  s)  ist dagegen linear in P e r .  Die Minirnie- 
rung bezÃ¼glic der Teilchendichte kann analytisch durchgefÃ¼hr werden, und man 
erhÃ¤l als Abstandsquadrat 
wobei 
Summiert wird Ã¼be die Anzahl der Lidar-WellenlÃ¤nge L = 3. Die Werte von F und 
s ,  fÃ¼ die der Ausdruck 8.17 sein Minimum annimmt, bezeichne ich im folgenden 
mit Tm. und sm.  Da die Berechnung der ;<"F, s )  numerisch aufwendig ist, kann diese 
Minimierung nur auf dem diskreten Gitter 
mit einer multiplikativen Schrittweite von 1,05 fÃ¼ r und einer additiven Schrittweite 
von 0,05 fiir s durchgefÃ¼hr werden. Die Partikelteilchendichte folgt nun aus der 
Kenntnis von Tm. und sm nach Gl. 8.18, 
Die Prozedur wird fÃ¼ jeden der ÃŸy-Wer t  (m  = 1, .  . . , M )  durchgefÃ¼hrt Die 
Kovarianzmatrix 
s; = ((Xi - (Xi)) (X, - (X,))) 
fÃ¼ X- 8 - NAer, Xi = r und Xg = s enthÃ¤l Standardabweichungen und Korrelatio- 
nen der Parameter AfAer, r und s. Liefert das Verfahren ein Ergebnis auf dem Rand 
des Gitterbereiches (Gl. 8.19), wird das Resultat verworfen. Das Ergebnis r 
und s berechnet sich schlieÂ§lic durch Bildung des geometrischen Mittels Ã¼be die 
M Werte Ger, Fm und sm- Diese Analyse wird fÅ  ¸jedes HÃ¶hennivea durchgefÃ¼hrt 
auf dem die Volumendepolarisation unter einen Wert von 0,013 fÃ¤llt Die Randbe- 
dingung garantiert, daÂ die Voraussetzung fÃ¼ die Anwendung der Mie-Theorie - 
die sphÃ¤risch Gestalt der stratosphÃ¤rische Aerosolpartikel - zutrifft. 
8.5.3 Bestimmung von Partikeloberfl Ã¤chen 
und -volumenverteilungen 
Die OberflÃ¤chen und Volumendichte ergeben sich direkt aus der Kenntnis der Pa- 
rameter NA", r und s, da die Momente einer Lognormal-Verteilung analytisch be- 
rechenbar sind (vgl. GI. 2.2). Die OberflÃ¤chendicht A und Volumendichte V sind 
daher gegeben durch 
A = 4~ NA" r2 exp (2 1n2(s)) 
Gl. 8.20 bezeichnet man als Hatch-Choate-Gleichungen [Reist, 19841. Mit den Mas- 
sendichten von Luft und SchwefelsÃ¤ure p~ und p&so4, folgt hieraus das Massenmi- 
schungsverhÃ¤ltni 
8.6 Koexistenztemperaturen 
Bei der Analyse der Aerosol-Lidar-Daten ist der Vergleich der Atm~sph~rentempe-  
ratur mit den Koexistenztemperaturen von NAT und Eis ein wichtiges Kriterium 
fÃ¼ die Unterscheidung zwischen PSW Typ I, PSW Typ I1 und H2S04-Aerosolen. 
FÃ¼ die Berechnung der Koexistenztemperaturen ist die Kenntnis der Tempera- 
turabhÃ¤ngigkei der HNOS- und HzO-SÃ¤ttigungsdampfdrÃ¼c erforderlich. 
Nach neuesten Laboruntersuchungen von Marti und Mauersberger [I9931 lÃ¤Â sich 
die Koexistenztemperatur von Eis im Bereich zwischen 170 und 253 K in der Form 
A 
T~is = 
ln ( P H Z O / ~  Pa) - B 
parametrisieren. PH^O bezeichnet den H20-Partialdruck. 
MischungsverhÃ¤ltni HNO, [ppbv] 
Abbildung 8.9: Das HÃ¶henprofi des HN03-MischungsverhÃ¤ltnisse im zonalen Monatsmittel fÃ¼ 
Januar 1979 auf 76ON. Die Daten basieren auf LIMS-Messungen [Gille und Russell, 19841. 
Abbildung 8.10: Die Koexistenztemperatur von NAT als Funktion des HNOs-Partialdruckes. 
TNAT ist berechnet fÃ¼ sechs H20-PartialdrÃ¼ck zwischen 5 und 50 mPa [Hanson und Mauersberger, 
19881. 
SÃ¤ttigungsdampfdrÃ¼c von HN03 und H 2 0  Ã¼be NAT sind in Laboruntersu- 
chungen von Hanson und Mauersberger 119881 bestimmt worden. Nach ihrer Para- 
metrisierung ist die Koexistenztemperatur TNAT gegeben durch 
TNAT 
- - 108,3 - 2,784 ln ( p ~ ~ o / l  Pa) - ln ( ~ H N O ~  /1 Pa) 
1 K 5,088 10-2 - 1,76 10P3 ln (pHZo/l Pa) (8.21) 
108,3 - 2,784 1n(pHso/l Pa) - ln(pHNO3/l Pa) 
+( ( 5,088 10-2 - 1,76. 10P3 In (pHzO/1 Pa) 
26242 
4- 2,544 . 10-2 - 8,8 10-4 In (pH20/l Pa) )' . 
FÃ¼ die vorliegende Arbeit verwende ich ein HN03-Profil, das auf LIMS-Satelliten- 
messungen der polaren StratosphÃ¤r basiert IGille und Russell, 19841. Abb. 8.9 zeigt 
das Profil. Es handelt sich um den zonalen Mittelwert des HN03-MischungsverhÃ¤lt 
nisses fÃ¼ Januar 1979 auf 76ON. Das stratosphÃ¤risch HzO-MischungsverhÃ¤ltni 
zeigt demgegenÃ¼be ine nur geringe HÃ¶henabhÃ¤ngigke [z.B. Russell et al., 1984a; 
Ovarlez und Ovarlez, 19931. Ich nehme daher einen hÃ¶henkonstante Wert von 
5 ppmv an. 
Unter Verwendung von Gl. 8.21 erhÃ¤l man die in Abb. 8.10 dargestellten HN03- 
SÃ¤ttigungsdampfdrÃ¼ck Es werden sechs Kurven fÃ¼ HzO-PartialdrÃ¼ck zwischen 5 
und 50 mPa gezeigt. Da NAT nur unter bestimmten H20-  und HN03-PartialdrÃ¼cke 
thermodynamisch stabil ist, existiert nicht fÃ¼ alle Werte der Druckskala ein Wert 
der Koexistenztemperatur. 
Kapitel 9 
Ergebnisse, deren Interpretation 
und Bewertung 
In den folgenden Abschnitten werden die Ergebnisse der zwei Mefikampagnen vor- 
gestellt, die in den Wintern 1991192 und 1992193 mit dem MehrwellenlÃ¤ngen-Lida 
in ~ ~ - A l e s u n d  durchgefÃ¼hr worden sind [Beyerle und Neuber, 1993; Beyerle et al., 
19931. Die Resultate werden interpretiert und auf dem Hintergrund des derzeitigen 
wissenschaftlichen Kenntnisstands bewertet. 
FÃ¼ die zeitliche und rÃ¤umlich Entwicklung des stratosphÃ¤rische Aerosols sind 
dynamische Prozesse in der polaren StratosphÃ¤r von grofier Bedeutung. Ich beginne 
dieses Kapitel daher mit der Beschreibung der StratosphÃ¤rendynami wÃ¤hren der 
beiden MefizeitrÃ¤ume Meine Darstellung stÃ¼tz sich auf die StratosphÃ¤renanaly 
sen des Instituts fÃ¼ Meteorologie der Freien UniversitÃ¤ Berlin, die in den Beila- 
gen zur Berliner Wetterkarte verÃ¶ffentlich sind [Naujokat et al., 1992; Naujokat 
et al., 19931. Die weiteren Abschnitte sind der Darstellung und Interpretation der 
Lidar-Messungen des vulkanischen Aerosols und der PSW gewidmet. Polare stra- 
tosphÃ¤risch Wolken wurden im Winter 1991192 in ~ y A l e s u n d  mit einer unbedeu- 
tenden Ausnahme nicht beobachtet, die Diskussion konzentriert sich daher auf die 
Beobachtungen im Januar 1993. Zum Vergleich wird eine Auswertung von PSW- 
Beobachtungen des DIAL-Lidars vom Januar 1989 und Januar 1990 vorgestellt. In 
bezug auf das vulkanische Aerosol dagegen ist der Winter 1991192 interessanter als 
der des folgenden Jahres. Die Ausbildung des Polarwirbels im November 1991 und 
die daraus resultierende Isolierung der polaren Luftmassen in der mittleren Strato- 
sphÃ¤r fÃ¼hr zu einem starken meridionalen Gradienten des Aerosolgehalts. Dieser 
Gradient erlaubt es, anhand von Korrelationsuntersuchungen AufschlÃ¼ss Ã¼be dy- 
namische Prozesse in der mittleren und unteren StratosphÃ¤r zu gewinnen. 
Im folgenden werde ich auf eine Diskussion des stratosphÃ¤rische Hintergrund- 
aerosols verzichten. HierfÃ¼ sind zwei GrÃ¼nd verantwortlich. Erstens ist wÃ¤hren 
des gesamten Mefizeitraums die polare StratosphÃ¤r durch vulkanisches Aerosol do- 
miniert; das MassenmischungsverhÃ¤ltni von H2S04-Aerosol im Winter 1991192 ist 
im Vergleich zum Vorwinter um fast zwei GrÃ¶fienordnunge erhÃ¶h [z.B. Deshler, 
19931. Zweitens reicht die Nachweisgenauigkeit des Aerosol-Lidars fÃ¼ Untersuchun- 
gen des Hintergrundaerosols nicht aus. 
RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn 
Abbildung 9.1: Das RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn bei einer WellenlÃ¤ng von 353 nm vom 11. August 1991. 
Die dem Profil zugrunde liegende MeBzeit betrÃ¤g etwa 70 Minuten. In einer HÃ¶h von etwa 14 km 
sind Spuren vulkanischen Aerosols erkennbar. Die TropopausenhÃ¶h ist mit einem Pfeil markiert. 
9.1 StratosphÃ¤rendynami in den 
Wintern 1991/92 und 1992193 
Der polare Wirbel des Winters 1991/92 ist charakterisiert durch StÃ¶runge der Zir- 
kulation und geographische Verlagerungen des Wirbelzentrums mit der Folge von 
ErwÃ¤rmunge und Teilungen des Vortex. Nach den Analysen des Instituts fÃ¼ Me- 
teorologie der Freien UniversitÃ¤ Berlin bildet sich im November 1991 ein stabiler, 
kalter Polarwirbel aus, doch schon Ende November wird eine vorÃ¼bergehend Tei- 
lung des Wirbels beobachtet [Naujokat et al., 19921. Nach einer stabilen Phase, die 
von Ende Dezember bis Anfang Januar anhÃ¤lt kommt es Mitte Januar 1992 in Folge 
einer StÃ¶run der polaren Zirkulation zu einer starken ErwÃ¤rmun in der mittleren 
StratosphÃ¤re Auf dem 10 hPa-Druckniveau wird ein Temperaturanstieg von Ã¼be 
60 K innerhalb von vier Tagen beobachtet; im Monatsmittel werden Abweichungen 
von mehr als 30 K registriert. Der Polarwirbel verstÃ¤rk sich zwar gegen Ende des 
Monats wieder, doch kommt es im Lauf des Februar 1992 mehrfach zu einer Teilung 
des Vortex. Schon Mitte MÃ¤r beginnt die FrÃ¼hjahrserwÃ¤rmun die schlieBlich zum 
Zusammenbruch des Wirbels fÃ¼hrt 
Der Wirbel des folgenden Winters 1992193 zeichnet sich durch eine stabile, kalte 
Phase aus, die von November 1992 bis Ende Januar 1993 anhÃ¤l [Naujokat et al., 
19931. Trotz einer zeitweisen Teilung des Vortex wÃ¤hren des Jahreswechsels bleibt 
der Wirbel stabil mit der Folge tiefer StratosphÃ¤rentemperaturen sodaÂ wÃ¤hren 
des Januar 1993 hÃ¤ufi polare stratosphÃ¤risch Wolken Ã¼be Spitzbergen beobachtet 
werden. Eine schwache StratosphÃ¤renerwÃ¤rmu im Februar fÃ¼hr zu einer Verschie- 
bung des KÃ¤ltezentrum bis in mittlere Breiten, verursacht aber keinen Zusammen- 
bruch der Zirkulation. Der Beginn der FrÃ¼hjahrserwÃ¤rmu setzt frÃ¼hzeiti Anfang 
MÃ¤r ein, doch erst Anfang April kann sich die endgÃ¼ltig ErwÃ¤rmun mit dem 
Zusammenbruch des Polarwirbels und Beginn der Ostwindzirkulation durchsetzen. 
9.2 Vulkanisches Aerosol 
Der stratosphÃ¤risch Aerosolhaushalt ist wÃ¤hren der Meilperiode dominiert vom 
H2S04-Aerosol vulkanischen Ursprungs. Die Eruption des philippinischen Vulkans 
Mt. Pinatubo im Juni 1991 hat einen Eintrag von etwa 20 Mt SO2 in die untere 
und mittlere StratosphÃ¤r zur Folge [Bluth et al., 1992; Goldman et al., 19921. Der 
Haupteintrag erfolgt im HÃ¶henbereic zwischen 20 und 25 km. Mit einer Zeitkon- 
stanten von etwa drei bis vier Wochen wird Schwefeldioxid zu H2S04 oxidiert und 
kondensiert als SchwefelsÃ¤ureaeroso aus [Deshler et al., 19911. Die globale Verteilung 
der Aerosolwolke erfolgt zunÃ¤chs in zonaler Richtung. Innerhalb von nur 22 Tagen 
umrundet die Wolkenfront den Globus in westlicher Richtung [Bluth et al., 19921. 
Der meridionale Transport geht langsamer vonstatten. In der unteren StratosphÃ¤r 
der NordhemisphÃ¤r allerdings breitet sich das vulkanische Aerosol innerhalb von 
wenigen Wochen Ã¼be mittlere Breiten bis in die Arktis aus [JÃ¤ger 1992; Neuber 
et al., 19931. 
9.2.1 Sommer 1991 
Erste Spuren stratosphÃ¤rische Aerosols Ã¼be Spitzbergen, das auf die Eruption des 
Mt. Pinatubo zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist, werden wÃ¤hren einer einwÃ¶chige Megkampagne 
in ~ ~ - A l e s u n d  im August 1991 detektiert [Neuber et al., 1992al. Zu diesem Zeit- 
punkt ist das Aerosol-Lidar noch nicht betriebsbereit, die Messungen werden mit 
dem Tageslichtdetektor des Ozon-Lidars auf der WellenlÃ¤ng von 353 nm durch- 
gefÃ¼hrt Abb. 9.1 zeigt das RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn als Funktion der HÃ¶h am 11. AU- 
gust 1991. In der unteren StratosphÃ¤r im HÃ¶henbereic um 14 km ist ein schwaches 
Aerosolsignal mit einem maximalen RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn von 1,2 erkennbar. Beim 
Vergleich von Abb. 9.1 mit anderen dieses Kapitels ist zu berÃ¼cksichtigen daÂ das 
RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn aufgrund der unterschiedlichen WellenlÃ¤ngenabhÃ¤ngigke von 
MolekÃ¼l und Aerosolstreuung bei 353 nm etwa um den Faktor 3 bis 4 geringer ist 
als bei 532 nm. Die SignalqualitÃ¤ ist zusÃ¤tzlic durch das hohe Signal-zu-Rausch- 
VerhÃ¤ltni einer Tageslichtmessung beeintrÃ¤chtigt 
Der Nachweis von vulkanischem Aerosol in der arktischen StratosphÃ¤r zu einem 
Zeitpunkt weniger als acht Wochen nach dem Ausbruch des Vulkans ist ein Indiz fÃ¼ 
die Existenz schneller meridionaler Transportprozesse in der unteren StratosphÃ¤r 
[Neuber et al., 19931. In der mittleren StratosphÃ¤r dagegen, im HÃ¶henbereic zwi- 
schen 20 und 25 km, in den der grÃ¶Â§ Teil des vulkanischen Materials injiziert wor- 
den ist, sind zu diesem Zeitpunkt keine Aerosole nachweisbar [Bluth et al., 19921. 
In diesem HÃ¶henbereic kann das vulkanische Aerosol die Polargebiete bis zur AUS- 
bildung des Polarwirbels im November 1991 nicht erreichen. 
Die Beobachtung eines schnellen Meridionaltransports in der unteren StratosphÃ¤r 
wird durch Lidar-Messungen in mittleren Breiten unterstÃ¼tzt JÃ¤ge [I9921 berichtet 
von ersten Spuren des vulkanischen Aerosols Ã¼be Garmisch-Partenkirchen bereits 
im Juli 1991 in HÃ¶he zwischen 15 und 17 km. 
9.2.2 Winter 1991/92 
Der Winter 1991/92 stellt sich als aufierordentlich interessant fÃ¼ die Untersuchung 
dynamischer Prozesse in der unteren und mittleren StratosphÃ¤r dar. Bis zum Zeit- 
punkt der Ausbildung des Polarwirbels im November 1991 kÃ¶nne in der unteren 
StratosphÃ¤r unterhalb des isentropischen Niveaus von 500 K nur die VorlÃ¤ufe der 
vulkanischen Aerosolwolke in die Polarregionen vordringen. Oberhalb von 500 K ist 
die StratosphÃ¤r im wesentlichen unberÃ¼hr von vulkanischem Aerosol. Die Folge 
dieser Entwicklung ist die Ausbildung eines Gradienten im Aerosolmassenmischungs- 
verhÃ¤ltni Ã¼be die Wirbelgrenzen hinweg. Diese Unterschiede im Aerosolgehalt 
polarer und subpolarer Luftpakete ermÃ¶gliche die Detektion von StÃ¶runge der 
Zirkulation anhand der Aerosol-Lidar-Messungen. 
Zeit l iche u n d  rÃ¤umlich Entwicklung 
Der Mefibetrieb des Aerosol-Lidars im Rahmen der EASOE-Kampagne beginnt 
am 25. November 1991 und dauert mit zwei lÃ¤ngere Unterbrechungen bis zum 
27. MÃ¤r 1992. WÃ¤hren dieser Zeitperiode ist die untere StratosphÃ¤r dominiert 
von einer etwa acht Kilometer starken Aerosolschicht. Die zeitliche Entwicklung des 
RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss R wÃ¤hren des Winters im HÃ¶henbereic zwischen 300 und 
700 K potentieller Temperatur ist in Abb. 9.2 dargestellt. Die Isoplethen markie- 
ren Werte gleichen RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltnisse Es wird eine multiplikative Schrittweite 
von 1,2 benutzt, um Werte von R nahe eins unterscheiden zu kÃ¶nnen Am oberen 
Rand der Abbildung sind die Betriebszeiten des Lidars markiert. Die Meflreihen wei- 
sen zwei LÃ¼cke auf. Zwischen Weihnachten und Neujahr ruht der Meflbetrieb und 
eine zweiwÃ¶chig Mefipause im MÃ¤r ist durch technische Probleme des Nd:YAG- 
Lasers verursacht. Die TropopausenhÃ¶h ist als unterbrochene Linie eingezeichnet. 
WÃ¤hren der stabilen Phase des Polarwirbels zeigen die Lidar-Messungen eine 
breite Schicht vulkanischen Aerosols in der unteren StratosphÃ¤r im HÃ¶henbereic 
zwischen 300 und 450 K. Das mittlere Profil des RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss fÃ¼ diesen 
Zeitraum besitzt einen Maximalwert von 2,O mit einer Standardabweichung von 0,4 
in einer HÃ¶h von 370 K. Mitte Januar und im Laufe des Februar steigt R auf 
Werte um 2 bzw. 2,5 an. Ab Mitte Februar sind Aerosole auch oberhalb von 460 K 
wieder nachweisbar, nachdem sich die Schichtobergrenze im Januar bei etwa 440 K 
befunden hat. Um den 20. MÃ¤r nimmt der Aerosolgehalt der unteren StratosphÃ¤r 
stark zu. Eine ausgeprÃ¤gt Schicht mit R w 2 erscheint nun auch in HÃ¶he Ã¼be 
550 K. 
Die HÃ¶henvariation die das Maximum des RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss zeigt, ist nicht 
das Ergebnis von Vertikaltransport. Andernfalls wÃ¼rd man konstante Maximal- 
werte von R wÃ¤hren des Winters erwarten, da  R in bezug auf Vertikalbewegun- 
gen eine konservative GrÃ¶Â ist. Horizontale Transportprozesse fÃ¼hre aerosolreiche 
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Abbildung 9.2: Die zeitliche Entwicklung des RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss bei 532 nm im Winter 
1991/92 als Funktion der potentiellen Temperatur. Die Isoplethen besitzen eine multiplikative 
Schrittweite von 1,2, um Werte von R nahe eins unterscheiden zu kÃ¶nnen Als unterbrochene 
Linie ist die TropopausenhÃ¶h eingezeichnet. Die Symbole oberhalb der Abbildung markieren die 
Betriebszeiten des Lidars. 
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Abbildung 9.3: Die zeitliche Entwicklung der Volumendepolarisation bei 532 nm im Win- 
ter 1991/92 als Funktion der potentiellen Temperatur. Die Isoplethen besitzen eine multiplika- 
tive Schrittweite von 1,2. Hohe Depolarisationswerte unterhalb der Tropopause sind von Girren 
verursacht worden. 
bzw. -arme Luftpakete heran und verursachen auf diese Weise eine Verschiebung 
des Maximums. Die Zunahme des RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss in der zweiten HÃ¤lft des 
Januar 1992 wird durch die StratosphÃ¤renerwÃ¤rmu und das damit verbundene 
EinflieÂ§e subpolarer, aerosolreicher Luftpakete verursacht. Die Teilung des Vortex 
Mitte Februar fÃ¼hr in analoger Weise zu einem weiteren Anstieg von R. Das Feh- 
len von vulkanischem Aerosol im HÃ¶henbereic oberhalb von 500 K wÃ¤hren der 
stabilen Phase des Polarwirbels ist auf die isolierende Wirkung der Wirbelgrenzen 
in der mittleren StratosphÃ¤r zurÃ¼ckzufÃ¼hre Erst nach dem Zusammenbruch der 
Zirkulation gegen Ende MÃ¤r 1992 kÃ¶nne aerosolreichere Luftpakete aus subpo- 
laren Breiten auch in diesem HÃ¶henbereic in die Polargebiete eindringen. In der 
unteren StratosphÃ¤r unterhalb von 500 K dagegen ist der Wirbel schwÃ¤che aus- 
gebildet und ein Austausch von Luft polarer und subpolarer Herkunft wÃ¤hren des 
gesamten Winters 1991/92 mÃ¶glich 
Die Vorstellung einer wirksamen Isolierung durch die Wirbelgrenzen in der mitt- 
leren StratosphÃ¤r wird unterstÃ¼tz durch den Vergleich der Aerosolbelastung - 
ausgedrÃ¼ck durch das RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn -und der potentiellen WirbelstÃ¤rk Q, 
die als Mai3 fÃ¼ den reziproken Abstand vom Wirbelzentrum interpretiert werden 
kann (vgl. Abschnitt 10.2). 
Eigenschaften des Aerosols 
Die Frage, ob das SchwefelsÃ¤ureaeroso in kristalliner oder flÃ¼ssige Form vorliegt, 
ist im Zusammenhang mit der Entstehung der PSW von Bedeutung. Da das H2804- 
Partikel als Nukleationskeim fÃ¼ NAT-Bildung dient, beeinfluÂ§ der Aggregatzustand 
die KompatibilitÃ¤ zwischen SchwefelsÃ¤ureaeroso und NAT und damit die fÃ¼ das 
Ausfrieren erforderlichen Temperaturen. Experimentelle Befunde deuten auf die 
MÃ¶glichkei hin, daÂ das H2S04-Aerosol trotz einer UnterkÃ¼hlun von mehr als 
40 K in der flÃ¼ssige Phase bleibt [Dye et al., 19921. 
Lidar-Messungen kÃ¶nne in diesem Zusammenhang durch Bestimmung der Depo- 
larisation des RÃ¼ckstreusignale AufschlÃ¼ss Ã¼be Abweichungen von der sphÃ¤rische 
Gestalt der Partikel liefern. Die zeitliche Entwicklung der Volumendepolarisation 
im Winter 1991/92 ist in Abb. 9.3 dargestellt. Hohe Depolarisationen unterhalb der 
Tropopause werden durch das Auftreten von Girren verursacht. WÃ¤hren der sta- 
bilen Phase des Polarwirbels beobachtet man in der Hauptschicht der Aerosolwolke 
Werte im Bereich um <!)&Y = 0,0141, den Wert der molekularen Depolarisation. Die 
untersten Schichten direkt oberhalb der Tropopause sind dagegen charakterisiert 
durch eine Zunahme der Depolarisation. Nach dem Aufbruch des Wirbels im MÃ¤r 
sind im HÃ¶henbereic um 20 km wiederum deutlich reduzierte Werte der Volumen- 
depolarisation zu beobachten. 
Die erhÃ¶ht Volumendepolarisation in der untersten Schicht des Vulkanaerosols 
ist verursacht durch Streuung an asphÃ¤rische Partikeln. Es stellt sich die Frage, ob 
in dieser Schicht das SchwefelsÃ¤ureaeroso ausgefroren ist und in kristalliner Form 
vorliegt. WÃ¤r dies der Fall, wÃ¼rd man eine Korrelation zwischen der beobachteten 
Depolarisation und der Temperatur erwarten. 
In Abb. 9.4 ist die Volumendepolarisation als Mittel Ã¼be die isentropischen Ni- 
veaus von 350 Â 10 K (etwa 12 Â 0,5 km) aufgetragen gegen die Temperatur. Aus 
Temperatur [K] 
Abbildung 9.4: Depolarisation als Funktion der Temperatur im Winter 1991/92. Die Depolari- 
sationswerte sind gemittelt Ã¼be die isentropischen Niveaus 350 z i  10 K (12 zk 0,5 km). Der lineare 
Korrelationskoeffizient betrÃ¤g 0,07 mit einer Signifikanz von 0,14. 
dem Wert des linearen Korrelationskoeffizienten von 0,07 folgt, daÂ eine Tempe- 
raturabhÃ¤ngigkei der Depolarisation nicht existiert. In-situ-Untersuchungen, die 
im Juli und August 1991 in Laramie, Wyoming stattfanden, lassen den SchluÂ zu, 
daÂ in der untersten Schicht der Aerosolwolke Reste vulkanischer Aschepartikel fÃ¼ 
die erhÃ¶hte Depolarisationswerte verantwortlich sind [Sheridan et al., 19921. Die 
Partikelradien mÃ¼sse im Submikrometerbereich liegen, da grÃ¶Ber Teilchen aus der 
Aerosolschicht innerhalb weniger Wochen durch Sedimentation entfernt worden sind 
[Sheridan et al., 19921. 
9.2.3 Sommer 1992 
WÃ¤hren des Sommers 1992 kÃ¶nne mit dem Aerosol-Lidar keine Messungen durch- 
gefÃ¼hr werden, da der MehrwellenlÃ¤ngendetekto nicht fÃ¼ Tageslichtmessungen ein- 
gerichtet ist. WÃ¤hren einer einwÃ¶chige Meflkampagne im September 1992 werden 
jedoch mit dem Tageslichtdetektor des DIAL-Lidars auf der WellenlÃ¤ng 532 nm 
Profile aufgenommen. Eine Bestimmung der Volumendepolarisation ist in dieser 
MeBkonfiguration nicht mÃ¶glich 
Abb. 9.5 zeigt das gemittelte Profil des RÃ¼ckstreuverhaltnisse bei 532 nm im Mo- 
nat September 1992 zusammen mit den Monatsmitteln der Wintermonate 1991/92 
und 1992193. Mehr als ein Jahr nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo liefert das vul- 
kanische Aerosol im HÃ¶henbereic zwischen 350 und 550 K ein stÃ¤rkere RÃ¼ckstreu 
signal als wÃ¤hren des Winters 1991192. Die Ursache hierfÃ¼ ist, daÂ erst nach dem 
Einsetzen der FrÃ¼hjahrserwÃ¤rmu nd dem Zusammenbruch der polaren Zirkula- 
tion im MÃ¤r 1992 sich aerosolreiche Luftpakete aus subpolaren Breiten Ã¼be das 
gesamte Polargebiet ausdehnen kÃ¶nnen 
RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn 
Abbildung 9.5: Monatsmittel des RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss als Funktion der potentiellen Tempe- 
ratur bei einer WellenlÃ¤ng von 532 nm im Zeitraum zwischen November 1991 und MÃ¤r 1993. 
Der Berechnung der Winterprofile liegen jeweils Ã¼be 50 MeÃŸstunde zugrunde, fÃ¼ das Septem- 
berprofil stehen nur 3-4 MeÃŸstunde zur VerfÃ¼gung Die Fehlerbalken zeigen die Schwankung der 
Einzelprofile. Die Profile sind in horizontaler Richtung proportional ihrem zeitlichem Abstand 
versetzt. 
Mit Beginn des Polarwinters 1992193 kÃ¼hl sich die StratosphÃ¤r diabatisch ab 
und es kommt zu einer AbwÃ¤rtsbewegun stratosphÃ¤rische Luftschichten. Daher 
findet man das Maximum des RÃ¼ckstreu~erhÃ¤ltniss m Dezember 1992 auf einem 
um etwa 70 K niedrigeren isentropischen Niveau als im September. Eine vergleich- 
bare Absinkbewegung lÃ¤Â sich auch in der zeitlichen Entwicklung des Ozonmi- 
schungsverhÃ¤ltnisse nachweisen [von der Gathen et al., 19931. 
Die deutliche ÃœberhÃ¶hu des Profils vom Januar 1993 im HÃ¶henbereic zwi- 
schen 400 und 500 K ist auf das Auftreten von polaren stratosphÃ¤rische Wolken 
zurÃ¼ckzufÃ¼hre Die PSW-Beobachtungen im Januar 1993 werden im folgenden 
noch ausfÃ¼hrlic dargestellt werden. 
9.2.4 Winter 1992193 
Die Beobachtung der vulkanischen Aerosolschicht im Winter 1992193 liefert wenig 
Informationen hinsichtlich der StratosphÃ¤rendynamik In Abb. 9.6 ist die Schicht 
des vulkanischen Aerosols anhand des RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss bei 532 nm im Bereich 
zwischen der Tropopause und 425 K erkennbar. Die untersten Schichten der Aero- 
solwolke reichen bis zur Tropopause. Das mittlere Profil von R fÃ¼ diesen Zeitraum 
betrÃ¤g im Maximum 2,4 mit einer Standardabweichung von 0,3 in einer HÃ¶h von 
345 K. Die gegenÃ¼be dem Vorwinter etwas geringere Standardabweichung ist AUS- 
druck der reduzierten VariabilitÃ¤ der Aerosolschicht wÃ¤hren des Winters 1992193. 
Die Strukturen im HÃ¶henbereic um 500 K im Januar 1993 sind auf PSW zurÃ¼ck 
zufÃ¼hren 
Die Depolarisationsmessung im Winter 1992193 liefert ein deutlich anderes Bild 
als die des Vorjahres. In Abb. 9.7 ist die zeitliche Entwicklung der Volumendepo- 
larisation bei 532 nm wÃ¤hren des Winters dargestellt. AsphÃ¤risch Partikel, die 
im Winter 1991/92 in der untersten Schicht der Aerosolwolke eine erhÃ¶ht Depo- 
larisation verursacht haben, sind nun nicht mehr nachweisbar. Diese Partikel sind 
sehr wahrscheinlich durch Sedimentation aus der unteren StratosphÃ¤r entfernt wor- 
den. Unter der Annahme einer Fallgeschwindigkeit in der GrÃ¶flenordnun von 2 km 
pro Jahr erhÃ¤l man anhand von Abb. 2.3 effektive Partikelradien im Bereich u m  
0,5 ,um. In der Hauptschicht der Aerosolwolke im HÃ¶henbereic um 350 K werden 
Depolarisationswerte deutlich unter 8 R a y  = 0,0141 nachgewiesen. Dies bedeutet, 
daÂ in diesem HÃ¶henbereic sphÃ¤risch Partikel dominieren. Ein groÂ§e Teil, wenn 
nicht sogar die Gesamtheit des HaS04-Aerosols liegt daher trotz einer Unterkuhlung 
von Ã¼be 40 K in der flÃ¼ssige Phase vor. Dieses Ergebnis ist im Einklang mit Re- 
sultaten von Modellrechnungen [Jensen et al., 19911 und in-situ-Messungen [Dye 
et  al., 19921. Der Aggregatzustand des Aerosols ist von entscheidender Bedeutung 
fÃ¼ das Ausfrieren von HN03 bei tiefen StratosphÃ¤rentemperaturen Dieser Pro- 
zeÂ findet im Januar 1993 im HÃ¶henbereic zwischen 400 und 500 K potentieller 
Temperatur statt. In Abb. 9.7 ist er im genannten HÃ¶henbereic an einer erhÃ¶hte 
Depolarisation erkennbar. Die PSW-Beobachtungen und ihre Interpretation werden 
im folgenden noch genauer dargestellt werden. 
Die Lidar-Messungen des Winters 1992/93 im infraroten, sichtbaren und ultravio- 
letten Spektralbereich erlauben eine Berechnung von GrÃ¶Â§enverteilung des vulka- 
nischen Aerosols nach dem in Abschnitt 8.5 beschriebenen Verfahren. Die Abb. 9.9, 
9.10 und 9.11 zeigen das Ergebnis der Berechnungen. Den Darstellung liegen Einzel- 
profile zugrunde, die durch Zusammenfassung von jeweils 6 MeÂ§stunde berechnet 
worden sind. Da nur diejenigen Profile fÃ¼ die Bestimmung der GrÃ¶flenspektre 
herangezogen werden, fÃ¼ die die Volumendepolarisation unter den Wert 0,013 fÃ¤llt 
steht im Januar oberhalb von 400 K nur wenig Datenmaterial zur VerfÃ¼gung PSW 
vom Typ Ia lassen hier die Depolarisationswerte Ã¼be den genannten Schwellenwert 
ansteigen. 
FÃ¼ die Bewertung der Abbildungen sind die Fehler von Af^, r und A zu berÃ¼ck 
sichtigen. In Abb. 9.8 sind die Fehler von ln(NAer), ln(r) und ln(A) dargestellt. Ein 
Wert fÃ¼ Â£(ln(NAer) von eins bedeutet beispielsweise, daÂ die tatsÃ¤chlich Teilchen- 
zahldichte mit einer Wahrscheinlichkeit von 68,3% im Intervall [@ / e, NA" e] zu 
finden ist. Ich wÃ¤hl die logarithmische Darstellung, da Teilchenzahldichte, Mo- 
denradius und OberflÃ¤chendicht ausschlieÂ§lic positive Werte annehmen und ihre 
Fehler zum Teil sehr groÂ werden. Der im Vergleich zu &(ln(NAer)) deutlich gerin- 
gere Fehler von A ist auf die Antikorrelation zwischen Per und r zuruckzufÃ¼hre 
(vgl. Paragraph 8.5.2). Bei diesen Ãœberlegunge bleiben Quellen fÃ¼ systematische 
Fehler, wie z.B. BeitrÃ¤g von nichtsphÃ¤rische Partikeln, unberÃ¼cksichtigt Aus 
Abb. 9.8 lÃ¤Â sich ablesen, daÂ die Teilchenzahldichte mit einem Fehler von bis zu 
einer GrÃ¶flenordnun behaftet ist. Modenradius und OberflÃ¤chendicht sind mit 
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Abbildung 9.6: Die zeitliche Entwicklung des RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss bei 532 n m  i m  Winter 
1992/93. Die Schicht des vulkanischen Aerosols reicht von der Tropopause, die als unterbrochene 
Linie dargestellt ist, bis auf das isentropische Niveau von 425 I<. Im Januar 1993 treten in HÃ¶he 
zwischen 400 und 500 K PSW auf. 
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Abbildung 9.7: Die zeitliche Entwicklung der Volumendepolarisation bei einer WellenlÃ¤ng von 
532 n m  im Winter 1992/93. Die vulkanische Aerosolschicht ist dominiert von SchwefelsÃ¤uretrÃ¶p 
chen, die nur gering depolarisieren. Im HÃ¶henbereic zwischen 400 und 500 I< lassen P S W  vom 
Typ I a  die Depolarisationswerte ansteigen. 
einer Unsicherheit von etwa einem Faktor zwei verbunden. Dies ist bei der nun 
folgenden Diskussion zu berÃ¼cksichtigen 
Da mir keine in-situ-Messungen der GrÃ¶fienspektre vulkanischer Aerosole fÃ¼ 
den Winter 1992193 zur VerfÃ¼gun stehen, greife ich fÃ¼ die Bewertung der Lidar- 
Messungen auf die Ergebnisse von Ballonsondierungen zurÃ¼ck die im Rahmen von 
EASOE im Winter 1991/92 in Kiruna (68ON, 20'0) und Thule (77ON, 69OW) durch- 
gefÃ¼hr worden sind [Deshler, 1993; Larsen, 19921. Deshler berechnet Modenradien 
zwischen 0,07 und 0,13 pm in 13 km (etwa 360 K), zwischen 0,11 und 0,17 pm in 
16 km (etwa 405 K)  und zwischen 0,05 und 0,35 pm in 19 km HÃ¶h (etwa 460 K). 
Die Teilchenzahldichten in den genannten HÃ¶henniveau betragen 21-42 c m 3 ,  13- 
18 c m 3  und 11-31 c m 3 .  Alle Werte beziehen sich auf die dominierende Mode des 
GrÃ¶Â§enspektrum 
Im gleichen Zeitraum sind in Thule vom DÃ¤nische Meteorologischen Institut 
in Zusammenarbeit mit der University of Wyoming ebenfalls mit ballongetragenen 
Sonden Aerosolbeobachtungen durchgefÃ¼hr worden [Larsen, 19921. Bei fÃ¼n Bal- 
lonaufstiegen zwischen dem 12. Januar 1992 und dem 5. Februar 1992 werden im 
HÃ¶henbereic 375-400 K Teilchenzahldichten zwischen 40 und 230 c m 3  und Mo- 
denradien zwischen 0,12 und 0,20 pm beobachtet. Im Bereich 400-425 K findet 
Larsen Teilchenzahldichten zwischen 20 und 130 c m 3  und Modenradien zwischen 
0,11 und 0,23 pm und im Bereich 425-450 K Teilchenzahldichten zwischen 30 und 
130 c m 3  und Modenradien um 0,17 pm [Larsen, 19921. 
Die Abb. 9.9, 9.10 und 9.11 zeigen die aus den Lidar-Daten des Winters 1992193 
abgeleiteten GrÃ¶flenspektren In Abb. 9.9 ist der Modenradius im Dezember 1992 
und Januar 1993 als Funktion der potentiellen Temperatur dargestellt. Die Mo- 
denradien liegen bei 0,l  pm im HÃ¶henbereic der maximalen RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltnis 
zwischen 340 und 400 K (vgl. Abb. 9.6). Im oberen Bereich der Aerosolschicht 
nehmen die Partikelradien um bis zu einem Faktor zwei zu. Der Vergleich mit den 
in-situ-Daten des Vorwinters zeigt, daÂ im Rahmen der Fehler eine VerÃ¤nderun 
der Partikelradien nicht festgestellt werden kann. Hierbei ist zu berÃ¼cksichtigen 
daÂ Partikel mit einem Radius von 0,l pm im betrachteten HÃ¶henbereic innerhalb 
eines Jahres um etwa 1 km, Partikel mit einem Radius von 0,2 pm um etwa 2 km 
sedimentieren (vgl. Abb. 2.3). Ab Mitte Januar 1993 treten im HÃ¶henbereic um 
370 K im Vergleich zum Vormonat geringfÃ¼gi erhÃ¶ht Modenradien auf. Darun- 
ter, auf einer HÃ¶h von etwa 330 K, wÃ¤chs r sogar bis fast auf 0,4 pm an. Eine 
mÃ¶glich ErklÃ¤run hierfÃ¼ kÃ¶nnt die Aufnahme von HaO durch das SchwefelsÃ¤ure 
aerosol unter den im Januar vorherrschenden tiefen Temperaturen darstellen [Dye 
et al., 1992; Peter, 19931. Modellrechnungen liefern fÃ¼ diesen ProzeÂ einen Anstieg 
der Partikelradien um bis zu einen Faktor zwei. 
Abb. 9.10 zeigt die Teilchenzahldichten im Winter 1992193 als Funktion der po- 
tentiellen Temperatur. In der Schicht maximaler RÃ¼ckstreuun und darÃ¼be (vgl. 
Abb. 9.6), oberhalb von etwa 350 K, betragen die berechneten Partikeldichten zwi- 
schen 100 und 500 c m 3 .  Die Dichten sind damit etwa um eine GrÃ¶fienordnun hÃ¶he 
als die Werte, die Deshler mittels in-situ-MeBmethoden bestimmt [Deshler, 19931. 
Da aus physikalischen GrÃ¼nde eine Zunahme von NAer im Beobachtungszeitraum 
ausgeschlossen werden kann, ist diese Diskrepanz auf den Fehler in der Bestimmung 
von NAer zuruckzufÃ¼hren der nach Abb. 9.8 mehr als eine Zehnerpotenz betragen 
kann. FÃ¼ diese Interpretation spricht, daÂ auch Larsen, der ein Ã¤hnliche Ver- 
Abbildung 9.8: Die Fehler des Logarithmus von NAe', F und A. 
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Abbildung 9.9: Der Modenradius r als Funktion der ~otentiellen Temperatur in den Monaten 
Dezember 1992 und Januar 1993. r ist angegeben in Pm. 
336 1 32 
Dezember Januar 
Abbildung 9.10: Die Teilchenzahldichte NAer als Funktion der potentiellen Temperatur in den 
Monaten Dezember 1992 und Januar 1993. NAer ist angegeben in c m 3 .  
336 1 32 
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Abbildung 9.11: Die OberflÃ¤chendicht A als Funktion der potentiellen Temperatur in den MO- 
naten Dezember 1992 und Januar 1993. A ist angegeben in um2/cm3. 
fahren zur Ableitung der GrÃ–Benspektre benutzt, aus seinen Messungen mit den 
Lidar-Ergebnissen vergleichbare Teilchendichten ableitet [Larsen, 19921. Dichten 
Ã¼be 1000 c m 3 ,  die in Abb. 9.10 unterhalb von etwa 350 K zu finden sind, mÃ¼sse 
als Artefakt des Berechnungsverfahrens interpretiert werden. Als Ursache fÃ¼ diese 
- auch unter BerÃ¼cksichtigun der Fehler - unrealistisch hohen Werte kommen 
troposphÃ¤risch EinflÃ¼ss in Betracht, die in diesem HÃ¶henbereic zu einem An- 
steigen des H20-MischungsverhÃ¤ltnisse Ã¼be den im Aerosolmodell benutzten Wert 
von 5 ppmv fÃ¼hren 
Abb. 9.11 zeigt die resultierende Partikeloberflkhendichte A als Funktion der po- 
tentiellen Temperatur. Im Bereich der Schicht der vulkanischen Aerosole findet man 
Werte von A zwischen 30 bis 100 um2/cm3. Aus dem Vergleich diese OberflÃ¤chen 
dichten mit den Resultaten von Larsen [I9921 ergibt sich, daÂ im Rahmen der Fehler 
keine VerÃ¤nderun der OberflÃ¤chendicht zwischen Winter 1991192 und 1992/93 er- 
kennbar ist. Die gegen Ende Januar in HÃ¶he bis 500 K auftretenden PSW fÃ¼hre 
auf dem 370 K-Niveau zu ansteigenden OberflÃ¤chendichte (vgl. Abschnitt 9.3). Es 
handelt sich hier um PSW vom Typ Ib, die eine geringe Depolarisation aufweisen 
und daher mit in den analysierten Datensatz aufgenommen worden sind. Bei der In- 
terpretation der PSW-Daten ist allerdings zu berÃ¼cksichtigen daÂ die Bestimmung 
des Brechungsindex fÃ¼ NAT-Partikel, der fÃ¼ die Berechnung der GrÃ¶flenvertei 
lungen benÃ¶tig wird, mit einem groflen systematischen Fehler behaftet ist (vgl. 
Paragraph 8.5.1). 
9.3 Polare stratosphÃ¤risch Wolken 
Im Hinblick auf die Beobachtung polarer stratosphÃ¤rische Wolken ist der Win- 
ter 1992/93 wesentlich ergiebiger als der des Vorjahres. Im EASOE-Winter 1991/92 
werden mit Ausnahme eines schwachen Signals am 6. Dezember 1991 in ~ ~ - A l e s u n d  
keine PSW beobachtet. Die im Januar 1993 auftretenden PSW ermÃ¶gliche die 
ersten Beobachtungen von polaren stratosphÃ¤rische Wolken seit Januar 1989 und 
Januar 1990. 
In den folgenden Abschnitten beschÃ¤ftig ich mich zunÃ¤chs mit den PSW-Be- 
obachtungen, die in den Wintern 1988189 und 1989190 mit dem Ozon-DIAL-Lidar 
durchgefÃ¼hr worden sind, und wende mich dann der Diskussion der Ergebnisse vom 
Januar 1993 zu. 
9.3.1 Januar 1989 und Januar 1990 
Schon im Januar 1989 und Januar 1990 sind polare stratosphÃ¤risch Wolken in 
~y-Alesund mit dem DIAL-Lidar beobachtet worden [KrÃ¼ger 1990; Neuber et al., 
19911. Als Beispiel zeige ich in Abb. 9.12 das RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn als Funktion der 
HÃ¶h vom 12. Januar 1989 (links) und 27. Januar 1990 (rechts). Diese Messun- 
gen sind mit dem Referenzkanal des DIAL-Lidars bei einer WellenlÃ¤ng von 353 nm 
durchgefÃ¼hr worden. Als unterbrochene Linien sind die stratosphÃ¤rische Tempera- 
turprofile vom 10. Januar 1989 und 27. Januar 1990 eingezeichnet. Aerosole werden 
Temperatur [K] Temperatur [K] 
RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn RÃ¼ckstreuverhaltni 
Abbildung 9.12: HÃ¶henprofil des RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss im Januar 1989 (links) und Januar 1990 
(rechts). Den Profilen liegen Messungen zugrunde, die mit dem DIAL-Lidar auf der Referenzwel- 
lenlange von 353 nm am 12. Januar 1989 und am 27. Januar 1990 durchgefÃ¼hr worden sind. 
Die Mefizeit betragt jeweils 25 min. Als unterbrochene Linien sind die Temperaturprofile vom 
10. Januar 1989 (links) und 27. Januar 1990 (rechts) eingezeichnet. ZusÃ¤tzlic sind die Koexi- 
stenztemperaturen von NAT und Eis markiert. 
in den HÃ¶henbereiche beobachtet, in denen die Temperatur unter die Koexistenz- 
temperatur von NAT fallt. Es handelt sich daher bei den beobachteten Aerosolen 
mit hoher Wahrscheinlichkeit um PSW vom Typ I. 
9.3.2 Januar 1993 
Im Januar 1993 werden im HÃ¶henbereic zwischen 400 und 500 K (etwa 15 und 
21 km) polare stratosphÃ¤risch Wolken beobachtet (vgl. Abb. 9.6). Ein deutliches 
PSW-Signal wird am 3. Januar beobachtet. Nach einer etwa achttÃ¤gige Pause tau- 
chen PSW dann wieder ab dem 11. Januar auf. Die Stratospharentemperaturen blei- 
ben ab diesem Zeitpunkt bis zum Monatsende unterhalb der Koexistenztemperatur 
von NAT. Die Phase der PSW-Beobachtungen hÃ¤l mit kÃ¼rzere Unterbrechungen 
bis Ende Januar an. 
FÃ¼ die Darstellung der PSW-Beobachtungen vom Januar 1993 wÃ¤hl ich eine 
Form, die die Bedingungen, unter denen PSW entstehen, berÃ¼cksichtigt Der mitt- 
lere und untere Teil von Abb. 9.13 stellt die zeitliche Entwicklung des RÃ¼ckstreu 
Januar 1993 
Abbildung 9.13: Polare stratosphÃ¤risch Wolken im Januar 1993. Der mittlere und untere Teil 
der Graphik zeigt den RÃ¼ckstreukoeffiziente und die Volumendepolarisation auf dem potentiellen 
Temperaturniveau von 475 K gemittelt Ã¼be 20 K. Die jeweiligen Werte fÃ¼ eine aerosolfreie At- 
mosphÃ¤r sind als gepunktete Linie markiert. Jeder Datenpunkt entspricht einer MeÃŸdaue von 
etwa 25 min. Der obere Teil der Graphik zeigt die Differenz zwischen Temperatur und Koexistenz- 
temperatur von NAT entlang einer Trajektorie. Dargestellt sind die letzten 100 h vor Ankunft des 
Luftpakets Ã¼be ~ ~ - A l e s u n d .  
koeffizienten und der Volumendepolarisation bei einer potentiellen Temperatur von 
475 K dar. Das 475 K-Niveau entspricht etwa einer HÃ¶h von 20 km. Dieser HÃ¶hen 
bereich wird betrachtet, da  zum einen dort die PSW auftreten und der EinfluÂ des 
vulkanischen Aerosols gering ist. Zum anderen liegen mir fÃ¼ dieses isentropische 
Niveau Trajektoriendaten vor. Jeder Datenpunkt ist durch Mittelung Ã¼be einen 
HÃ¶henbereic von 20 K berechnet worden. 
Vom 10. bis 13. und vom 20. bis 26. Januar findet man erhÃ¶ht Depolarisation bei 
nur geringfÃ¼gige AerosolrÃ¼ckstreuung Am 17. und am 28. Januar steigt bei gleich- 
zeitig reduzierter Volumendepolarisation das RÃ¼ckstreuverhaltni auf Werte Ã¼be 3 
an. Dieses zeitliche Verhalten von R und 6 lagt den Schlufi zu, daÂ im Januar 1993 
zwei Klassen von PSW auftreten. Die Lidar-Beobachtungen sind vergleichbar mit 
den von Browell et al. [1990] beschriebenen Untersuchungen, in denen die beiden 
Abbildung 9.14: Das RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn (oben) und die Volumendepolarisation (unten) bei 
einer WellenlÃ¤ng von 532 nm als Funktion der Differenz zwischen Temperatur und Koexistenz- 
temperatur von NAT. Die Werte sind durch Mittelung Ã¼be 20 K in einer HÃ¶h von 475 K berechnet 
worden. 
Klassen als PSW Typ Ia und PSW Typ Ib bezeichnet werden. Die Messung vom 
3. Januar scheint zunÃ¤chs aus dieser Klassifikation herauszufallen, da sowohl R als 
auch 6 erhÃ¶ht Werte zeigen. Eine grÃ¶fier zeitliche AuflÃ¶sun der Messung von 
diesem Tag ergibt jedoch, daÂ das RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn erst zu einem Zeitpunkt zu 
steigen beginnt, an dem 6 schon wieder geringer wird. Es handelt sich hier folglich 
um eine PSW vom Typ Ia in unmittelbarer rÃ¤umliche Koexistenz einer PSW vom 
Typ Ib. 
Der obere Teil von Abb. 9.13 zeigt die Temperaturentwicklung des Luftpakets, in 
dem die PSW beobachtet wird. Als Isoplethen ist die Differenz zwischen Tempe- 
ratur und Koexistenztemperatur von NAT AT = T - TNAT aufgetragen. Die Ko- 
existenztemperatur wird unter der Annahme eines stratosphÃ¤rische Wasserdampf- 
mischungsverhÃ¤ltnisse von 5 ppmv und eines HN03-Profils mit maximal 10 ppbv 
berechnet [Gille und Russell, 19841. Die Temperaturdaten basieren auf Trajektori- 
enrechnungen, die B j ~ r n  Knudsen vom dÃ¤nische Meteorologischen Institut durch- 
AbkÃ¼hlungsrat [Kld] 
Abbildung 9.15: Das RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn (oben) und die Volumendepolarisation (unten) bei 
einer WellenlÃ¤ng von 532 nm als Funktion der adiabatischen AbkÃ¼hlungsrate Die AbkÃ¼hlungsrat 
wird durch Bestimmung einer mittleren AbkÃ¼hlun wÃ¤hren der letzten 24 h vor Ankunft Ã¼be 
~ ~ - A l e s u n d  aus den Trajektoriendaten berechnet. 
gefÃ¼hr hat und die im Rahmen des Datenaustauschs der EASOE-Kampagne Ã¼be 
das NILU-Datenzentrum zur VerfÃ¼gun gestellt worden sind [Knudsen e t  al., 19921. 
Dargestellt werden die letzten 100 h vor Ankunft des Luftpakets in ~ ~ - A l e s u n d .  Der 
Vergleich der zeitlichen Entwicklung von A T  mit R und 6 zeigt, daÂ A T  < 0 eine 
notwendige, aber keine hinreichende Bedingung fÃ¼ das Auftreten von PSW ist. 
In Abb. 9.14 ist das RÃ¼ckstreuverhaltni und die Depolarisation als Funktion 
der UnterkÃ¼hlun A T  aufgetragen. Identifiziert man die Kombination R < 2 und 
6 > 0,03 mit PSW Typ Ia und die Kombination R > 2 und 6 < 0,03 mit PSW 
Typ Ib, so erhalt man aus Abb. 9.14 eine UnterkÃ¼hlun von etwa ATNA~ia = -1 bis 
-2 K fÃ¼ PSW Ia und eine UnterkÃ¼hlun von ATNATib = -3 K fÃ¼ PSW Ib. Anhand 
Abb. 8.10 laÂ§ sich aus der UnterkÃ¼hlun die HN03-UbersÃ¤ttigun bestimmen. Da- 
mit ergibt sich, daÂ Typ Ia bei einer ~ ~ ~ ~ - Ã œ b e r s Ã ¤ t t i ~ u  von e wa 2,O bis 4,2 und 
Typ Ib bei einer HN03-ÃœbersÃ¤ttigu von etwa 8,8 entstehen. Dieses Resultat ist ein 
Hinweis auf eine schlechte KompatibilitÃ¤ zwischen NAT und SchwefelsÃ¤ureaerosol 
Modellrechnungen von Peter [I9931 liefern unter Annahme einer geringen Kompati- 
bilitÃ¤ von m = 0,88 eine UnterkÃ¼hlun von -2,l und -3,O K fÃ¼ Typ Ia und Ib. 
Unter Annahme einer guten KompatibilitÃ¤ (m = 0,95) liefert das Modell deutlich 
geringere UnterkÃ¼hlunge von -1,2 und -1,3 K.  Bei der Beurteilung dieser Zahlen ist 
zu berÃ¼cksichtigen daÂ TNAT vom H2O- und HN03-MischungsverhÃ¤ltni abhÃ¤ngt 
So wird beispielsweise durch eine ErhÃ¶hun des Wassermischungsverh~tnisses von 
5 ppmv auf 7 ppmv die Koexistenztemperatur TNAT um 1,4 K angehoben (berechnet 
fÃ¼ 10 ppmv HNOs in einer HÃ¶h von 50 hPa). Die Differenz A T N A T ~ ~  - A T N A T ~  
ist davon jedoch nicht berÃ¼hrt 
Neben der ÃœbersÃ¤ttigun die durch die UnterkÃ¼hlun bestimmt wird, hat auch 
die adiabatische AbkÃ¼hlungsrat dT/dt einen wesentlichen EinfluÂ auf die NAT- 
Partikelbildung, wie Abb. 9.15 belegt. Abb. 9.15 zeigt in analoger Weise zu Abb. 9.14 
RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn und Depolarisation, nun jedoch aufgetragen gegen die adia- 
batische AbkÃ¼hlungsrat dT/dt. dT/dt wird aus der Temperaturgeschichte der 
RÃ¼ckwÃ¤rtstrajektori durch Anpassen einer konstanten AbkÃ¼hlun wÃ¤hren der 
letzten 24 h vor Ankunft des Luftpakets in ~ ~ - A l e s u n d  bestimmt. Mit der oben 
eingefÃ¼hrte Signatur in R und 8 fÃ¼ die beiden PSW-Klassen findet man fÃ¼ Typ Ia 
AbkÃ¼hlungsrate zwischen -2 und -4 K/d sowie fÃ¼ Typ Ib Raten unter -6 K/d. 
9.4 Fazit 
Die Analyse der rÃ¤umliche und zeitlichen Verteilung des vulkanischen Aerosols 
zeigt, daÂ der polare Vortex im Winter 1991192 zu einer effektiven Isolation stra- 
tosphÃ¤rische Luftmassen oberhalb eines isentropischen Niveaus von etwa 500 K 
gefÃ¼hr hat. Unterhalb dieser HÃ¶h ist eine Austausch von Luft aus dem inneren 
Bereich des Wirbel und von Luft subpolarer Herkunft mÃ¶glich 
Im folgenden Winter 1992193 ist ein signifikanter Unterschied im Aerosolgehalt 
polarer und subpolarer Luft nicht mehr vorhanden. Daher kÃ¶nne Austauschpro- 
zesse Ã¼be die Vortexgrenzen hinweg anhand der Aerosol-Lidar-Daten nicht fest- 
gestellt werden. Die Untersuchung der stratosphÃ¤rische Dynamik mit Hilfe der 
potentiellen WirbelstÃ¤rk gibt jedoch Hinweise darauf, daÂ der Polarwirbel im Win- 
ter 1992193 wÃ¤hren des Zeitraums vom Dezember 1992 bis Februar 1993 - im 
Unterschied zum Vorjahr - bis in die untere StratosphÃ¤r in HÃ¶he unter 400 K 
durch eine hohe StabilitÃ¤ charakterisiert gewesen ist [Naujokat e t  al., 19931. 
Eine Analyse der GrÃ¶Â§enspektr des vulkanischen Aerosols liefert OberflÃ¤chen 
dichten zwischen 50 und 100 pn2/cm3 im HÃ¶henbereic zwischen 350 und 400 K. 
Die Auswertung der Aerosol-Lidar-Messungen im Januar 1993 zeigt, daÂ PSW 
vom Typ Ia und vom Typ Ib beobachtet worden sind. FÃ¼ den Entstehungspro- 
zeÂ der PSW-Partikel sind sowohl die UnterkÃ¼hlun als auch die AbkÃ¼hlungsrat 
von Bedeutung. Nach der Analyse, die mit den Januar-Daten durchgefÃ¼hr worden 
ist, findet man PSW vom Typ Ia bei UnterkÃ¼hlunge zwischen -1 und -2 K und 
AbkÃ¼hlungsrate von -2 und -4 K/d. Typ Ib-Partikel entstehen dagegen bei Un- 
terkÃ¼hlunge von etwa -3 K und AbkÃ¼hlungsrate von unter -6 Kld. UnterkÃ¼hlun 
gen von -1 K bzw. -3 K entsprechen einer erforderlichen ~ ~ 0 3 - Ã œ b e r s Ã ¤ t t i g u  von 
2 bzw. 9. Es muÂ daher von einer schlechten KompatibilitÃ¤ zwischen NAT und 
dem H2S04-Aerosol ausgegangen werden. 

Kapitel 10 
Vergleich der Ergebnisse mit 
Resultaten anderer Messungen 
Die bisher diskutierten Ergebnisse der Lidar-Messungen in den Wintern 1991192 
und 1992193 zeigen, daÂ die zeitliche und rÃ¤umlich Entwicklung der vulkanischen 
Aerosolschicht von der polaren Zirkulation in der arktischen StratosphÃ¤r wesent- 
lich beeinfluot wird. In Kapitel 9 sind MeBresultate, die in iVy-Alesund gesammelt 
worden sind, auf der Basis von RÃ¼ckwÃ¤rtstrajektori beschrieben und interpretiert 
worden. Ein komplementÃ¤xe Verfahren der Datenanalyse besteht darin, die Er- 
gebnisse von Beobachtungen, die an verschiedenen geographischen Orten in einem 
vergleichbaren Zeitraum vorgenommen worden sind, miteinander in Beziehung zu 
setzen. 
Bevor ich mich einer derartigen Analyse mit Meflergebnissen der Lidar-Stationen 
And0ya und Aberystwyth fÃ¼ den Winter 1991/92 zuwende, diskutiere ich im er- 
sten Teil dieses Kapitels den Vergleich der Aerosol-Lidar-Daten mit Resultaten von 
Photometer-Messungen, die seit 1991 in iVy-â‚¬lesu durchgefÃ¼hr werden [Herber, 
19931. 
10.1 Optische Dicke 
Sonnenphotometer gehÃ¶re zu den passiven Fernerkundungsinstrumenten. Sie er- 
mÃ¶gliche die Bestimmung der atmosphÃ¤rische Transmission in definierten Wel- 
lenlÃ¤,ngenbereiche vom nahen IR bis nahen UV [Herber, 19921. Die IntensitÃ¤ der 
Solarstrahlung wird mit einem Halbleiterdetektor bestimmt. Interferenzfilter mit 
schmalen Durchlafikurven werden in den Strahlengang gebracht und die entspre- 
chenden DetektorintensitÃ¤te aufgezeichnet [Herber, 19921. 
Aus dem Vergleich zwischen der a m  Erdboden gemessenen und der extraterre- 
strischen IntensitÃ¤ des Solarspektrums berechnet sich die Transmission der At- 
mosphÃ¤re Stehen MeÂ§date fÃ¼ verschiedene Azimutwinkel zur VerfÃ¼gung kann 
durch Extrapolation die optische Dicke der AtmosphÃ¤r bestimmt werden. Unter 
der Voraussetzung, daÂ die durch MolekÃ¼lstreuun und -absorption verursachte Ex- 
tinktion bekannt ist, kann der durch Aerosole verursachte Beitrag zur optischen 
Dicke berechnet werden. Bei geringer troposphÃ¤rische Aerosolbelastung oder auch 
bei bekanntem Extinktionsverhalten des troposphÃ¤rische Aerosols lassen sich aus 
der WellenlÃ¤ngenabhÃ¤ngigke der optischen Dicke auch Aussagen Ã¼be stratosphÃ¤ri 
sche Aerosole ableiten [Herber, 19921. 
Seit FrÃ¼hjah 1991 werden an der Koldewey-Station in ~ ~ - A l e s u n d  Sonnenphoto- 
meter-Messungen durchgefÃ¼hr [Herber, 1992; Herber, 19931. Die MeÂ§zeite umfas- 
sen jeweils die Monate MÃ¤r bis September. Mit dem Sonnenphotometer wird die 
optische Dicke der gesamten AtmosphÃ¤r DAer(A) in ausgewÃ¤hlte Spektralbereichen 
zwischen 380 und 1100 nm bestimmt. Der MeÂ§fehle betrÃ¤g etwa 0,008 wÃ¤hren 
der FrÃ¼hjahrsmonat und 0,005 im Sommer [Herber, 19931. FÃ¼ den Vergleich mit 
den Aerosol-Lidar-Daten sind die Photometer-Daten durch Interpolation zwischen 
den WellenlÃ¤nge 476 und 581 nm bzw. 490 und 574 nm auf die Lidar-WellenlÃ¤ng 
von 532 nm umgerechnet worden [Herber, 19931. Photometer- und Lidar-Messungen 
ergÃ¤nze sich in bezug auf die MeBperioden, da das Aerosol-Lidar nicht unter Ta- 
geslichtbedingungen und daher nur wÃ¤hren der Wintermonate betrieben worden 
ist. 
Die beiden DatensÃ¤tz sind allerdings nicht direkt vergleichbar. Aus den Lidar- 
Daten, die einen eingeschrÃ¤nkte HÃ¶henbereic von der Tropopause bis etwa 30 km 
HÃ¶h Ã¼berdecken lÃ¤Â sich nur die optische Dicke der StratosphÃ¤r D F ( A )  berech- 
nen. D p ( A )  ergibt sich nach Gl. 8.11 durch Integration der Partikelextinktions- 
koeffizienten z) Ã¼be die HÃ¶h z. Die Integration beginnt 1 km oberhalb der 
TropopausenhÃ¶h ZT und endet bei etwa 30 km (vgl. Abschnitt 8.4). FÃ¼ die Berech- 
nung von D p  am 21., 26. und 27. MÃ¤r 1992 sowie am 3. und 4. September 1992 
wird ab zo = ZT + 3 km integriert, da an diesen Tagen unterhalb von zo keine 
auswertbaren Lidar-Signale zur VerfÃ¼gun stehen, diese Werte aber fÃ¼ die folgende 
Diskussion von besonderer Bedeutung sind. Im Januar 1993 fÃ¼hr das Auftreten von 
polaren stratosphÃ¤rische Wolken zu einer Verdopplung der optischen Dicken D g .  
Um den Beitrag der PSW zur optischen Dicke von dem Beitrag der vulkanischen 
Aerosole zu separieren, wird fÃ¼ diesen Zeitraum Gl. 8.11 nur auf denjenigen HÃ¶hen 
niveaus ausgewertet, auf denen die Lufttemperatur die Koexistenztemperatur von 
NAT Ã¼bersteigt Bei der Bewertung der folgenden Diskussion ist zu berÃ¼cksichtigen 
daÂ &>nd damit D g  mit einem systematischen Fehler von grÃ¶Â§enordnungsmÃ¤ 
50% behaftet ist (vgl. Abschnitt 8.3.1). Abb. 10.1 zeigt die aus den Photometer- 
Daten berechnete optische Dicke des Aerosols DAer (unten) und die optische Dicke 
des stratosphÃ¤rische Aerosols D y  (oben), die aus den Lidar-Messungen ermittelt 
worden ist. Dargestellt ist die zeitliche Entwicklung in den Jahren 1991 bis 1993 fÃ¼ 
eine WellenlÃ¤ng von 532 nm. Der MeBort ist in beiden FÃ¤lle Ny-&esund. 
Ich diskutiere zunÃ¤chs die Photometer-Daten. Die im FrÃ¼hjah jedes Jahres be- 
obachtete ErhÃ¶hun der optischen Dicke um mehr als O l l  ist auf eine Zunahme 
der troposphÃ¤rische Aerosolbelastung wÃ¤hren der Wintermonate zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
Dieses PhÃ¤nome bezeichnet man als Arctic haze [z.B. Blanchet und List, 19841. 
Im folgenden betrachte ich nur die Zeitabschnitte nach dem Abklingen des Arc- 
tic haze zwischen AprilIMai und September. Der Mittelwert von DAer steigt von 
0,043 Â 0,014 im Sommer 1991 auf 0,133 2C 0,018 im Sommer 1992 und ist im Som- 
mer 1993 wieder auf 0,082&0,018 ZurÃ¼ckgegangen Der Zuwachs der optischen Dicke 
von 0,090 2C 0,023 zwischen Sommer 1991 und Sommer 1992 wird durch vulkanisches 
Aerosol verursacht, das sich seit der Eruption des Mt. Pinatubo im Juni 1991 in der 
StratosphÃ¤r befindet. Unter der Annahme, daÂ im Sommer 1991 der stratosphÃ¤ri 
Abbildung 10.1: Optische Dicke des stratosphÃ¤rische Aerosols (oben) und des Aerosols der 
GesamtatmosphÃ¤x (unten) bei einer WellenlÃ¤ng von 532 nm in den Jahren 1991 bis 1993. Die 
Messungen sind mit einem Sonnenphotometer (unten) und einem Aerosol-Lidar (oben) in NY-Ale- 
sund durchgefÃ¼hr worden. Die Bedeutung der unterbrochenen Linien wird im Text erlÃ¤utert 
sehe Beitrag zur optischen Dicke DAer vernachlÃ¤ssigba ist, kann die optische Dicke 
der TroposphÃ¤r in den Sommern 1992 und 1993 aus den Photometer-Messungen 
des Sommers 1991 zu DAer w D^ w 0,043 abgeschÃ¤tz werden. Die horizonta- 
len, unterbrochenen Linien in Abb. 10.1 markieren diesen troposphÃ¤rische Beitrag. 
Subtrahiert man D? von den Sommer-Meodaten in den Jahren 1992 und 1993 und 
paot das Ergebnis einer Exponentialfunktion an, ergibt sich eine Zeitkonstante von 
etwa 347 ?C 8 Tagen. 
Die aus den Lidar-Daten abgeleitete optische Dicke D? erreicht ihren Maximal- 
wert erst Ende MÃ¤r 1992, mehr als neun Monate nach dem Ausbruch des Mt. Pi- 
natubo. Da die Lidar-Messungen am 27. MÃ¤r 1992 beendet worden sind, kann aber 
nicht ausgeschlossen werden, daÂ Dter in den folgenden Wochen noch weiter ange- 
stiegen ist. Mit Ausnahme der Tage 25. und 26. November 1991, 6. Dezember 1992 
und 29. Januar 1992, an denen StÃ¶runge der polaren Zirkulation aerosolreiche Luft 
subpolarer Herkunft Ã¼be ~ ~ - A l e s u n d  gefÃ¼hr haben, steigt die optische Dicke im 
Winter 1991/92 zwar deutlich an, bleibt aber auf Werte unter 0,08 beschrÃ¤nkt Nach 
dem Aufbrechen des Polarwirbels am 20. MÃ¤r 1992 verdoppelt sich die optische 
Dicke der StratosphÃ¤r innerhalb weniger Tage auf Werte um 0,16. Die nÃ¤chste 
Lidar-Daten stehen erst wieder am 3. und 4. September 1992 zur VerfÃ¼gung Dp 
ist im Verlauf von fÃ¼n Monaten um etwa 0,04 zurÃ¼ckgegangen WÃ¤hren des Win- 
ters 1992193 variiert D:" zwischen 0,06 und 0,11; aufgrund der homogeneren Ver- 
teilung des vulkanischen Aerosols in der StratosphÃ¤r sind die Schwankungen gerin- 
ger als im Vorwinter. Die Anpassung einer Exponentialfunktion durch alle Daten- 
punkte seit dem 20. MÃ¤r 1992, dem Zeitpunkt des Zusammenbruchs der polaren 
Zirkulation, liefert eine Abklingzeit von etwa 352 4Z 12 Tagen. In der Literatur wer- 
den Werte zwischen 270 und 340 Tagen als Zeitkonstanten fÃ¼ das Verschwinden 
stratosphÃ¤rische Aerosolschichten vulkanischen Ursprungs angegeben [z.B. Sedla- 
cek et al., 19831. 
10.2 Aerosol-RÃ¼ckstreuprofil 
mehrerer Lidar-Stationen 
Im Rahmen der EASOE-Kampagne des Winters 1991192 sind an sechs Orten zwi- 
schen 44ON und 79ON Lidar-Beobachtungen durchgefÃ¼hr worden [Neuber et al., 
19931. Die Lidar-Daten stehen in Form von Zeitreihen der RÃ¼ckstreu und De- 
polarisationsprofile auf der EASOE-Datenbank am norwegischen Institut fÃ¼ At- 
mosphÃ¤renforschun (NILU) zur VerfÃ¼gung FÃ¼ die folgende Diskussion wÃ¤hl ich 
drei Lidar-Stationen aus. Aberystwyth (52ON, 4OW) befindet sich wÃ¤hren der ge- 
samten MeBkampagne auÂ§erhal des Polarwirbels, Ny-Alesund (7g0N, 11'0) dage- 
gen bis auf wenige Ausnahmen innerhalb des Polarwirbels. Ãœbe Andoya (6g0N, 
16'0) liegt hÃ¤ufi der Randbereich des Wirbels. A n d ~ y a  bietet daher die MÃ¶glich 
keit, sowohl Luftpakete aus dem inneren Bereich des Vortex als auch Luft subpolarer 
Herkunft zu beobachten. Ein quantitativer Vergleich der Daten ist mÃ¶glich da  alle 
betrachteten Lidar-Systeme mit einer EmissionswellenlÃ¤ng von 532 nm auf der Ba- 
sis eines Nd:YAG-Lasers arbeiten. 
Abb. 10.2 zeigt die zeitliche Entwicklung des RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss bei 532 nm 
zwischen Dezember 1991 und MÃ¤r 1992 Å¸be Aberystwyth. Das Maximum des 
RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss liegt wÃ¤hren der gesamten MeBperiode bei etwa R = 5 
bis R = 6 in einer HÃ¶h um 500 K. Spuren vulkanischen Aerosols werden bis in 
HÃ¶he von 800 K nachgewiesen. Das Ã¼be den Mefizeitraum gemittelte Profil von 
R nimmt seinen Maximalwert von R = 5,1 4Z 1,3 in einer HÃ¶h von 500 K an. Die 
geringe VariabilitÃ¤ ist ein Hinweis auf die HomogenitÃ¤ des vulkanischen Aerosols in 
dieser HÃ¶henschicht Oberhalb dieser HÃ¶h wird die Schicht mit Werten fÃ¼ S ( R ) / R  
von bis zu eins deutlich inhomogener. Abb. 10.3 zeigt die zeitliche Entwicklung von 
R Å¸be A n d ~ y a .  Die hÃ¶chste Werte von R liegen im Dezember 1991 bei etwa 480 K 
und sinken im Laufe des Winters auf etwa 400 K ab. Das Maximum des gemittel- 
ten â‚¬-Profi betrÃ¤g 2,4 Â 1,O und befindet sich in einer HÃ¶h von 435 K. Am 12. 
und 13. Februar 1992 ist eine starke Zunahme der Aerosolbelastung im HÃ¶henbe 
reich zwischen 400 und 540 K zu verzeichnen. Eine Trajektorienanalyse belegt, daÂ 
hierfÃ¼ das EinflieBen subpolarer Luft verantwortlich ist. Das HÃ¶henprofi von R als 
Funktion der Zeit fÃ¼ ~ ~ - A l e s u n d  ist in Abb. 9.2 gezeigt worden. Beim Vergleich 
Abbildung 10.2: Die zeitliche Entwicklung des RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss als Funktion der potentiel- 
len Temperatur im Winter 1991/92 Ã¼be Aberystwyth. Die Messungen sind bei einer WellenlÃ¤ng 
von 532 n m  durchgefÃ¼hr worden. FÃ¼ die Isoplethen wird eine multiplikative Schrittweite von 1,2 
verwendet. Punkte Ã¼be der Abbildung markieren die Betriebszeiten des Lidars. 
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Abbildung 10.3: Wie Abb. 10.2, jedoch fÃ¼ die Lidar-Station Andoya. 
Pot. Wirbelstarke [PWE] 
Abbildung 10.4: Das RÃ¼ckstreuverliÃ¤ltn als Funktion der potentiellen WirbelstÃ¤rk auf dem 
isentropischen Niveau von 475 K bei einer WellenlÃ¤ng von 532 nm. Die Daten basieren auf 
Lidar-Messungen in den Monaten Dezember 1991 bis MÃ¤r 1992. Jeder Datenpunkt stellt den 
Tagesmittelwert Ã¼be den HÃ¶henbereic zwischen 460 bis 490 K dar. 
von Abb. 10.2 und 10.3 mit Abb. 9.2 zeigt sich, daÂ die Maximalwerte von R mit 
der Entfernung vom Zentrum des Polarwirbels zunehmen. Ebenso steigt die HÃ¶he 
in der maximale R auftreten, von etwa 375 K Ã¼be ~ ~ - A l e s u n d  auf etwa 500 K Ã¼be 
Aberystwyth an. 
FÃ¼ die folgende Diskussion betrachte ich die AbhÃ¤ngigkei des RÃ¼ckstreuverhÃ¤l 
nisses von der potentiellen WirbelstÃ¤rk auf zwei isentropischen Niveaus, 425 und 
475 K. In Abb. 10.4 ist R als Funktion von Q auf dem isentropischen Niveau 475 K 
dargestellt [Neuber et al., 19931. Die Daten der drei Lidar-Stationen sind als unter- 
schiedliche Punktsymbole markiert. In Aberystwyth, das sich wÃ¤hren der Mei3peri- 
ode auaerhalb des Polarwirbels mit Q < 30 PWE befindet, sinken die beobachteten 
Werte von R nicht unter 2,7. In ~ ~ - A l e s u n d  dagegen steigt R nicht Ã¼be diesen Wert 
an. Die relativen Variationen S ( R ) / R  sind mit 0,24 fÃ¼ ~ ~ - A l e s u n d  und mit 0,17 fÃ¼ 
Aberystwyth deutlich geringer als der Wert von 0,57 in And~ya.  Andgya befindet 
sich im Randbereich des Vortex und es werden daher dort sowohl Luftpakete, die 
aus dem Vortex stammen, als auch Luft subpolarer Herkunft beobachtet. Ein weite- 
rer Hinweis auf die Randlage Andoyas sind Werte von Q, die zwischen 30 und Ã¼be 
60 PWE variieren. Andererseits ist festzustellen, daÂ in A n d ~ y a  sehr hohe Werte 
von Q beobachtet worden sind. HierfÃ¼ ist die Tatsache verantwortlich, daÂ die Po- 
sition des Wirbelzentrums sich im Winter 1991/92 wiederholt vom geographischen 
Nordpol weg in Richtung Nordskandinavien verlagert hat INaujokat et al., 19921. 
Nach Abb. 10.4 befindet sich die Position der Wirbelgrenze auf der Isentrope 475 K 
im Bereich um 40 PWE. Dieser Wert ist in Ãœbereinstimmun mit Untersuchungen 
von Knudsen et al. [1992]. 
Analog zu Abb. 10.4 ist in Abb. 10.5 R als Funktion von Q auf dem isentropischen 




Niveau von 425 I< dargestellt. Dieses Niveau entspricht etwa einer HÃ¶h von 17 km. 
In diesem HÃ¶henbereic ist nur eine geringe Abnahme von R in Richtung auf das 
Vortexzentrum zu beobachten. Eine Wirbelgrenze kann daher nicht erkannt werden. 
Aus diesen Beobachtungsergebnissen lassen sich die folgenden SchluÂ§folgerunge 
ableiten [Neuber et  al., 19931. Bei der Diskussion der zeitlichen und rÃ¤umliche 
Entwicklung des Aerosolgehalts in der unteren und mittleren StratosphÃ¤r sind zwei 
HÃ¶henbereich klar zu unterscheiden, der Bereich zwischen Tropopause und dem 
isentropischen Niveau von 500 I< und der Bereich oberhalb von 500 K. Im HÃ¶henbe 
reich oberhalb von 500 K isoliert der Polarwirbel wÃ¤hren der gesamten MeBperiode 
im Winter 1991/92 die aerosolreiche, subpolare Luft von aerosolarmer Luft aus dem 
inneren Bereich des Vortex. Die Lidar-Daten aus Aberystwyth belegen den ho- 
hen Gehalt an vulkanischem Aerosol in mittleren Breiten. Die Schicht ist weder 
in vertikaler noch in horizontaler Richtung homogen. Es treten wiederholt mehrere 
Ã¼bereinanderliegend Schichten auf. Die einzelnen Schichten zeigen eine deutliche 
Wolkenstruktur, d.h. der Aerosolgehalt Ã¤nder sich auf einer Zeitskala von wenigen 
Stunden. Die Isolation durch den Polarwirbel oberhalb von 500 K im Zeitraum von 
Mitte Dezember 1991 bis Mitte Februar 1992 ist sehr effektiv und besteht bis zum 
endgÃ¼ltige Zusammenbruch des Vortex im MÃ¤r 1992. Daher werden wÃ¤hren der 
stabilen Phase der polaren Zirkulation in ~y-Alesund  nie und in Andeya nur Anfang 
Dezember und Mitte Februar vulkanisches Aerosol oberhalb von 550 K beobachtet. 
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Im HÃ¶henbereic zwischen der Tropopause und 500 K dagegen ist die polare Zir- 
kulation schwÃ¤che ausgebildet und ein Austausch von Luftpaketen Ã¼be die Vor- 
texgrenzen hinweg ist mÃ¶glich Die Beobachtungen erster Spuren der vulkanischen 
Aerosole Ã¼be Spitzbergen im August 1991 sind als Indiz fÃ¼ die unterschiedliche 
dynamischen Bedingungen in der unteren StratosphÃ¤r zu werten. StÃ¶runge der 
polaren Zirkulation treten in diesem HÃ¶henbereic wÃ¤hren des Winters mehrfach 
- 
- 
auf [Naujokat et al., 19921. Die StratosphÃ¤renerwÃ¤rmu Mitte Januar 1992 ist in 
~ ~ - A l e s u n d  (Abb. 9.2) und A n d ~ y a  (Abb. 10.3) als Anstieg von R auf dem 400 K 
Niveau erkennbar. Noch deutlicher wirken sich die StÃ¶runge im Februar auf die 
Aerosolbelastung der unteren StratosphÃ¤r in ~ ~ - A l e s u n d  um 400 K und in And0ya 
um 450 K aus. 
Nach dem Aufbrechen der Polarwirbels Ende MÃ¤r 1992 ist die isolierende Wir- 
kung auch oberhalb von 500 K aufgehoben und aerosolreiche Luft aus mittleren 




Die folgende Tabelle gibt einen Ãœberblic Ã¼be die in den Wintern 1991192 und 
1992193 durchgefÃ¼hrte Lidar-Messungen. FÃ¼ jeden Mefltag sind die Anzahl der 
Meflstunden angegeben. Die aktiven DetektionskanÃ¤l - vier WellenlÃ¤ngenkanÃ¤ 
- 
und ein Depolarisationskanal bei 532 nm - sind markiert. 
Datum 
25. 11. 1991 
26. 11. 1991 
30. 11. 1991 
1. 12. 1991 
2. 12. 1991 
3. 12. 1991 
4. 12. 1991 
6. 12. 1991 
12. 12. 1991 
13. 12. 1991 
17. 12. 1991 
6. 1. 1992 
7. 1. 1992 
8. 1. 1992 
9. 1. 1992 
10. 1. 1992 
11. 1. 1992 
12. 1. 1992 
17. 1. 1992 
18. 1. 1992 
19. 1. 1992 
24. 1. 1992 
26. 1. 1992 































29. 1. 1992 
30. 1. 1992 
31. 1. 1992 
1. 2. 1992 
2. 2. 1992 
3. 2. 1992 
6. 2. 1992 
7. 2. 1992 
8. 2. 1992 
9. 2. 1992 
10. 2. 1992 
11. 2. 1992 
12. 2. 1992 
13. 2. 1992 
15. 2. 1992 
22. 2. 1992 
23. 2. 1992 
24. 2. 1992 
25. 2. 1992 
27. 2. 1992 
29. 2. 1992 
1. 3. 1992 
5. 3. 1992 
7. 3. 1992 
12. 3. 1992 
17. 3. 1992 
21. 3. 1992 
22. 3. 1992 
23. 3. 1992 
25. 3. 1992 
26. 3. 1992 
27. 3. 1992 
3. 9. 1992 
4. 9. 1992 
1. 12. 1992 
2. 12. 1992 
3. 12. 1992 
4. 12. 1992 
5. 12. 1992 
6. 12. 1992 
10. 12. 1992 
11. 12. 1992 
12. 12. 1992 
14. 12. 1992 
15. 12. 1992 
16. 12. 1992 
Depol. 1 1064 nm 
T 
Â£66 'C  'T1 
Â£66 .Â ' O T  
Â£66 'C '6  
Â£66 .Â ' 8  
Â£66 'Â  ' L  
Â£66 'Â  '9  
Â£66 'Â  '17 
Â£66 "L '82 
Â£66 ' Z  'LZ 
Â£66 ' Z  'V 
Â£66 "L 'Â 
Â£66 ' 2  "L 
Â£66 ' 1  '62 
Â£66 ' 1  '82 
Â£66 ' 1  'LZ 
Â£66 ' T  '92 
Â£66 "l '92 
Â£66 ' T  '172 
Â£66 ' 1  ' Â £  
Â£66 ' 1  '22 
Â£66 ' T  .OS 
Â£66 ' 1  '61 
Â£66 ' I  '81 
Â£66 ' 1  .LI 
Â£66 ' T  X1 
Â£66 ' T  ' Z T  
Â£66 ' T  '11 
Â£66 ' 1  '01 
Â£66 ' T  ' 6  
Â£66 ' 1  .8 
Â£66 ' 1  ' L  
Â£66 ' 1  ' 9  
Â£66 ' T  '17 
Â£66 ' 1  'Â  
Â£66 ' 1  ' 1  
2661 '21 ' I Â  
Z661 ' Z T  '62 
2661 ' Z I  -85 
2661 '21 'L2 
7,661 "L\ '92 
2661 "L\ '92  
Z66T ' Z T  ' X  
2661 '21  ' Â £  
7,661 ' Z T  ' T Z  
2661 ' Z T  'OS 




Unter der Annahme, daÂ die Integrationskonstante C als konstant angesehen werden 
kann, sind die Differentialquotienten gegeben durch die AusdrÃ¼ck 
sonst 
Anhang C 
Herleit ung der 
Depolarisat ionsgleichungen 
Dieser Abschnitt enthÃ¤l eine Herleitung der Gl. 8.5 und 8.6. Im folgenden werde 
ich mehrmals von der IdentitÃ¤ 
Gebrauch machen. 
Sei P" = (P, P, 0,O) der Stokes-Vektor einer vollstÃ¤ndi linear polarisierten Licht- 
welle. Diese Welle mÃ¶g durch Streuung oder diffuse Reflexion teilweise depolarisiert 
werden. Dieser Vorgang wird durch eine MÃ¼ller-Matri der Form 
beschrieben IClarke und Grainger, 19711. Ein optisches Element, das eine MÃ¼ller 
Matrix nach Gl. C.2 besitzt, bezeichne ich im folgenden als Depolarisator. Die 
durch A verursachte Depolarisation der Lichtwelle ist 





Analog gilt fÃ¼ den Depolarisator B 
Ich betrachte im folgenden einen Lichtstrahl, der nacheinander mit zwei Depolari- 
satoren wechselwirkt. Die resultierende Depolarisation ist 
6" 1 - (B22 A22) / (B11 All) 
1 + ( 5 2 2  A22) / ( 5 1 1  A n )  
Einsetzen von Gl. C.3 und C.4 in Gl. C.5 ergibt 
AuflÃ¶se dieser Gleichung nach Sb liefert das gewÃ¼nscht Ergebnis 
FÃ¼ die Herleitung von GI. 8.6 setze ich voraus, daÂ sich das von Partikeln und Mo- 
lekÃ¼le der AtmosphÃ¤r gestreute Licht sich inkohÃ¤ren Ãœberlagert Diese Annahme 
ist gerechtfertigt, da in der AtmosphÃ¤r keine rÃ¤umlich Korrelation zwischen Par- 
tikeln und MolekÃ¼le existiert. Die Streumatrix erhÃ¤l man daher als Summe der 
Rayleigh- und Partikelstreumatrix, 
Das RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn R ist das VerhÃ¤ltni zwischen der zurÃ¼ckgestreute Ge- 
samtintensitÃ¤ und dem RayIeigh-Anteil an der GesamtintensitÃ¤t 
Die Vo~umendepolarisation S fÃ¼ einen vollstÃ¤ndi linear polarisierten Emissions- 
strahl P = (P,  P,  0,O) ist mit Gl. C.6 gegeben durch 
F ? + F ~ - F ? - F &  S = 
F ~ ~ + F ~ + F ~ + F & '  
Mit Gl. C.7 und der Definition fÃ¼ S^v und SAer 
erhÃ¤l man die Beziehung 
AuflÃ¶se nach SAer ergibt das gewÃ¼nscht Resultat 
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